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OSCILACIONES DEL NIVEL DEL MAR DESDE EL PLEISTOCENO SUPERIOR EN EL 
SECTOR COSTERO SAGUNTO-BENICASIM (VALENCIA-CASTELLÓN, ESPAÑA). 




Esta memoria recoge los resultados de los estudios estratigráficos, geoquímicos de alta 
resolución e histórico-arqueológicos del registro Pleistoceno superior-Holoceno de las llanuras 
costeras de Castellón de la Plana y Sagunto. Se ha reconstruido la arquitectura estratigráfica de ambas 
llanuras, lo que nos ha permitido determinar los principales factores que condicionaron su relleno. El 
principal es la posición relativa del nivel del mar que, a su vez, depende de varias causas o 
forzamientos que actúan en diferentes escalas de tiempo. Determinar las variaciones relativas del nivel 
del mar y su origen en un periodo próximo al que vivimos puede ayudarnos a saber cómo 
evolucionaran los sistemas sedimentarios costeros en el futuro. Por ello es necesario analizar un gran 
número de zonas, ambientes sedimentarios y procesos para mejorar la precisión. En este caso, se ha 
estudiado todo el ámbito litoral pero haciendo hincapié en tres lagunas costeras de agua dulce 
(Almenara, Nules y Benicasim). 
Objetivos  
La finalidad de este trabajo es establecer las variaciones del nivel del mar desde el Pleistoceno 
superior hasta la actualidad y determinar sus causas a partir del registro sedimentario de dos llanuras 
costeras. Pero hay otros factores (clima, tectónica, corrientes oceánicas,…) que han influido en la 
sedimentación y que también requieren un estudio de detalle. Para ello, se proponen los siguientes 
objetivos: reconstruir la arquitectura estratigráfica del relleno sedimentario de las Planas de Sagunto y 
Castellón, con apoyo de la geoquímica; determinar las condiciones de sedimentación desde el 
Pleistoceno superior, los factores de control y su importancia relativa; elaborar mapas 
paleogeográficos que muestren la evolución sedimentaria del registro y, finalmente, reconstruir el 
modelo de relleno de las cuencas a fin de proponer una curva de evolución relativa del nivel del mar 
teniendo en cuenta sus causas.  
Resultados 
El estudio de afloramientos aislados y de los cortes de los ríos principales y de 15 sondeos con 
recuperación de testigos ha permitido diferenciar dos unidades aloestratigráficas: la Unidad 
Pleistocena y la Unidad Holocena.  
La unidad del Pleistoceno superior está compuesta por depósitos de conos de deyección y de 
abanicos aluviales de baja pendiente. Los segundos incluyen tres secuencias deposicionales separadas 
por paleosuelos, que se enmarcan dentro de periodos de nivel del mar alto, coincidiendo con los 
estadios isotópicos marinos MIS 5 y el MIS 3. Durante parte del Pleistoceno y comienzos del 
Holoceno la actividad tectónica de fallas normales de componentes catalánide e ibérica retocó el techo 





El límite entre las dos unidades lo constituye una discontinuidad estratigráfica que, según se 
deduce de la cartografía y de las dataciones de 14C y luminiscencia ópticamente estimulada (OSL), es 
una laguna estratigráfica en las zonas próximas a los cauces fluviales principales y un hiato 
sedimentario en los interfluvios. El relleno holoceno se distribuye en dos áreas: una entre los relieves 
mesozoicos y las llanuras costeras, compuesta por depósitos de abanicos aluviales de poca extensión, y 
otra en las zonas bajas o distales de los abanicos aluviales pleistocenos, formada por los depósitos de 
playa barrera y llanura fluvial. Los depósitos de playa barrera rellenan las cuencas de Almenara-Nules 
y Benicasin, y las llanuras fluviales las cuencas de los ríos Mijares y Palancia.  
El registro sedimentario más completo y preciso se encuentra en las cuencas de Almenara-Nules 
y Benicasim, donde se han distinguido 6 parasecuencias transgresivas-regresivas (T-R) que se han 
agrupado en dos cortejos sedimentarios. El inferior, en el que aparecen depósitos litorales, corresponde 
a un cortejo transgresivo (TST) y, el superior, en el que domina la sedimentación lacustre, a un cortejo 
de nivel del mar alto (HST). Ambos están, limitados por una superficie máxima inundación datada ca. 
7.000 a Cal BP. Las parasecuencias registran un ascenso escalonado del nivel del mar: en las 
parasecuencias del cortejo la inferior los incrementos superan ampliamente el metro de altura, en las 
del cortejo superior las fluctuaciones relativas son en general inferiores al metro. La comparación con 
los resultados obtenidos en otros sistemas sedimentarios litorales y marinos del Mediterráneo 
occidental permite deducir que las oscilaciones del nivel del mar se produjeron en ciclos de 
aproximadamente de 1.500 a 1.800 años, coincidiendo con eventos fríos de Bond que aumentaron el 
caudal de las corrientes que atraviesan el estrecho de Gibraltar. 
Además, el registro estratigráfico y geoquímico de tres sondeos perforados en los depósitos 
lacustres permite reconocer otras pequeñas oscilaciones del nivel del mar que afectan el nivel freático 
de los humedales. Estas oscilaciones tienen lugar con una ciclicidad de 600 a 800 años y coinciden con 
el aumento de la intrusión de agua atlántica superficial por el Estrecho de Gibraltar, la formación de 
corrientes profundas en el Golfo del León, y con incrementos de los temporales del NO. 
Conclusiones 
La variaciones glacio-eustáticas controlaron la sedimentación de las llanuras costeras de 
Sagunto y Castellón durante el Pleistoceno superior y las primeras fases del Holoceno. A partir de los 
7 ka dejó de actuar el factor glacio-eustático y pasaron a dominar los factores comunes del Oeste 
Mediterráneo, en especial las corrientes marinas superficiales, gobernadas fundamentalmente por el 
clima. El factor tectónico sólo tuvo cierta (aunque escasa) importancia a finales del Pleistoceno 
retocando algo las morfologías preexistentes, pero sin afectar gran cosa al relleno. Su efecto fue aún 
menor en el Holoceno. 
La posición de la línea de costa desde el inicio de la sedimentación holocena no ha variado 
significativamente, aunque durante el TST tendría una forma sinuosa que durante el HST fue 
adquiriendo la configuración rectilínea actual. 
El análisis geoquímico ha apoyado el análisis sedimentológico permitiendo identificar facies e, 
incluso, determinar las condiciones de depósito, además de reconocer eventos, secuencias y, en 
general, de caracterizar la evolución vertical de los sistemas lacustres.  
Los cambios en la profundidad de los humedales están directamente relacionados con 
oscilaciones relativas del nivel del mar, mientras que las variaciones de salinidad de los lagos están 





Finalmente, se presenta una curva relativa del nivel del mar para el sector costero de Sagunto-
Benicasim, que coincide a grandes rasgos con otras del Mediterráneo occidental.  
 
SEA LEVEL CHANGES IN THE SAGUNTO-BENICASIM SECTOR COASTAL 
PLAINS (VALENCIA-CASTELLON, SPAIN) SINCE THE UPPER PLEISTOCENE. 




This Memory presents the results of high-resolution stratigraphic, geochemical and historic-
archaeological studies of the late Pleistocene to Present record of the coastal plains of Castellón and 
Sagunto, in the Spanish coasts of the Western Mediterranean. Reconstruction of the stratigraphic 
architecture in both areas allowed us to characterize and evaluate the main controls of sedimentation. 
The mayor control of sedimentation is the relative position of sea level which, in turn, depends on a 
series of forcing agents acting in several time scales. Determining relative sea level changes and their 
origin in recent times can shed light of the foreseeable evolution of coastal sedimentary systems in a 
near future. However, achieving a satisfactory precision requires studying sedimentary environments 
and processes in a large number of areas. We have studied the entire coastal tract, with special focus 
on three coastal fresh-water lacustrine areas: Almenara, Nules and Benicasim ponds. 
Objectives 
The main aim of this research is to recognize sea level changes since the late Pleistocene, and to 
stablish their causes, based on the study of the sedimentary record of two coastal plains. Other factors, 
such as climate, tectonics, oceanic currents, also influenced the sedimentation and require a detail 
investigation. To reach these aims we propose a few objectives: to stablish of the stratigraphic 
architecture of the infill of the coastal plains of Castellón and Sagunto with the help of geochemistry; 
to recognize the sedimentary conditions and evaluate the role of the controlling factors since the 
Pleistocene; to prepare palaeogeographic maps showing the sedimentary evolution with time and, 
finally, to reconstruct a model of basin fill previous to proposing a local curve of relative sea level 
changes for this region, taking in account the possible causes. 
Results 
Study of isolated outcrops and sections in river walls coupled with 15 drill cores allowed 
distinguishing two allostratigraphic units: Pleistocene Unit and Holocene Unit. 
The upper Pleistocene Unit consists of proximal cones and gentle-slope alluvial fan deposits, 
these including three depositional sequences separated by soil profiles formed under high stands 
(HSTs) during the marine isotopic stages MIS 5 and MIS 3. Gentle tectonic activity along faults with 
Iberian and Catalanid orientations during part of the Pleistocene and earliest Holocene, moved the top 





Therefore, the limit of Pleistocene and Holocene Units is a stratigraphic discontinuity which, 
according to geological mapping and 14C and OSL (optically stimulated luminescence) dating, occurs 
as a stratigraphic lacuna in areas close to the valleys of the main water courses or a break in 
sedimentation (sedimentary hiatus) in interfluves.  
The Holocene Unit crops in two areas: a smaller one, between the Mesozoic relieves and the 
coastal plains, with small alluvial fans, and a larger one, on the lower, distal parts of the Pleistocene 
alluvial fans, made up of beach barrier and fluvial plain deposits. The first form the infill of the 
Almenara-Nules and Benicasin basins, whereas the second occupy the valleys of Mijares and Palancia 
rivers. 
The most complete and precise sedimentary record is found in the Almenara-Nules and 
Benicasim basins where six transgressive-regressive (T-R) parasequences have been recognized. 
These can be grouped into two systems tracts. The lower one includes coastal deposits and 
corresponds to a transgressive systems tract (TST), whereas the upper one is dominantly lacustrine and 
represents a high stand systems tract (HST). They are separated by a maximum flooding surface dated 
ca. 7,000 cal. BP. Parasequences record a stepped ascent of sea level but the amplitude of the ascent is 
larger in those in the lower systems tract, well in excess of one meter, as compared with the ones in the 
upper systems tract which are generally below one meter. Comparison with results obtained in coastal 
and marine sedimentary systems in Western Mediterranean suggests that fluctuations of sea level took 
place with a submillennial periodicity around 1,500 to 1,800 years, coincident with Bond events that 
influenced the strength of the current entering the Mediterranean through the Gibraltar Strait. 
Conclusions 
Glacio-eustatic factors controlled the sedimentation on the coastal plains of Sagunto and 
Castellón during the Late Pleistocene and the early phases of the Holocene, but ceased to be relevant 
after 7 Ka. Since that time, the main controlling factors of sedimentation are those common in western 
Mediterranean governed by climate. Tectonics had only a limited influence during the uppermost 
Pleistocene when it introduced gentle modifications in the preexisting morphosedimentay units that 
did not significantly affect the infill. Tectonic activity was almost negligible during the Holocene. 
The position of the shoreline during the Holocene did not change appreciably, but it had a 
sinuous morphology during the HST that changed progressively until it reached its present rectilinear 
trace. 
Geochemical analyses support the results of sedimentology and allowed distinguishing facies, 
conditions of sedimentation, events and sequences and, in overall, reconstructing the vertical evolution 
of lacustrine systems. 
Changes in depth of coastal marshes are directly related to relative fluctuations of sea level, 
whereas changes in lake salinities are connected to changes in precipitations and supply of fresh water. 
Finally, a curve of relative sea level for the Sagunto-Benicasim coastal tract was constructed. It 










PARTE I. INTRODUCCIÓN 
CAPITULO 1. INTRODUCCIÓN 
1.1. PRESENTACIÓN 
El presente trabajo aborda los cambios relativos del nivel del mar en el periodo reciente, 
Pleistoceno Superior – Holoceno. Para ello se ha estudiado el registro sedimentario de dos llanuras 
costeras del Levante español, las de Castellón y Sagunto. 
El interés del hombre por los cambios del nivel del mar viene de antiguo, así Estrabón, en el 
siglo V a.C., hace referencia a los cambios del nivel del mar como la manera de explicar el origen de 
fósiles marinos que encontró en zonas continentales. Incluso Plinio el Viejo, en su obra Naturalis 
Historia, donde aparecían localizadas diferentes poblaciones según su posición respecto al mar, 
señala, en alguno de los casos, variaciones en la posición de la línea de costa haciendo referencia a 
observaciones de autores anteriores. 
En el ámbito de la Geología, una vez demostrado que a lo largo del tiempo geológico se han 
producido variaciones del nivel del mar, el objetivo de un gran número de trabajos posteriores se 
centró, no sólo en la identificación de estas oscilaciones, sino en su origen. Así, según fue aumentando 
el conocimiento sobre esta materia se llegó a la conclusión de que las oscilaciones del nivel del mar 
siguen un modelo cíclico que, según su frecuencia, se denominaron de 1er orden, 2º orden, 3er orden, y 
así sucesivamente (Mitchum, 1977). El 1er orden corresponde a ciclos de 108 años y su origen es 
fundamentalmente tectónico, asociado a la evolución de continentes. Los de 2º orden (ciclos de 107 
años) responden a cambios en la expansión de las dorsales oceánicas. Respecto al origen de los ciclos 
de 3er orden (106 años) aún hoy no existe consenso, atribuyéndose a una combinación de 2 o más 
procesos, como tectónica y eustátismo. Por último, los de 4º y 5º orden (200.000 años y 20.000 a 
10.000 años, respectivamente) corresponden a procesos glacio-eustáticos asociados a los ciclos de 
Milankovitch. 
Este trabajo se centra en el último de los ciclos de 4º orden conocidos, en la búsqueda de ciclos 
menores, en la determinación de su ciclicidad y su origen. La identificación de ciclos de menor rango 
es más difícil, puesto que los procesos que los originan son más numerosos y pueden solaparse los 
unos a los otros, por lo que llegar a determinar su origen es más complicado. Además, un trabajo 
aislado, en una zona concreta, no permitirá conocer el origen de estos pequeños ciclos, sino que es 
necesario el estudio combinado de varias áreas, dentro de una determinada región, junto con trabajos 
en diferentes registros lo que permitirá una mejor aproximación al origen de estos ciclos. 
Los primeros trabajos que se realizaron para conocer la evolución del nivel del mar durante el 
periodo considerado (Pleistoceno Superior – Holoceno) están fechados a finales de los 80s y principios 
de los 90s del siglo XX (Fairbanks, 1989, 1990; Bard et al., 1990; Chappell y Polach, 1991; Edwards 
et al., 1993). Estos trabajos proponían una curva sintética de la posición relativa del nivel del mar a 
escala global desde el Pleistoceno Superior hasta la actualidad, sin valorar los distintos factores que 
pudieran modificarla. Los trabajos posteriores se desmarcaron de esta línea de investigación, puesto 
que se observó que, según la región, hay distintos factores locales que pueden modificar dicha curva, y 
así, la tendencia actual es proponer curvas relativas del nivel del mar según el área, analizando los 
factores que condicionan el nivel del mar de esa zona. 





publicado trabajos de diversas áreas a lo largo del litoral que señalan cambios relativos del nivel del 
mar, pero sin una clara relación entre ellos y con escaso solapamiento temporal, es decir, señalaban 
uno o varios eventos puntuales que podían o no coincidir con los de otras áreas. Pero todos ellos en 
conjunto unidos a los resultados de la zona de Castellón podrían determinar la evolución del nivel del 
mar para el mediterráneo occidental, y a su vez, nos ayudarían a identificar los factores locales que 
pueden afectar a estos cambios del nivel del mar. Una razón más, es suplir la escasez de trabajos 
estratigráficos en humedales costeros del litoral mediterráneo Peninsular, y en este caso, además, por 
las características de la zona, como su relativa estabilidad tectónica o la importante influencia 
climática sobre los humedales, la hacían muy favorable para el estudio de las variaciones del nivel del 
mar de pequeño rango. 
En esta tesis se realiza un análisis secuencial del registro sedimentario de los depósitos costeros, 
pero además se combina y apoya con otras técnicas como geoquímica, geofísica, y datos históricos y 
arqueológicos.  
Los trabajos se pudieron realizar gracias a la concesión de una beca predoctoral y al apoyo 
económico del Instituto Geológico y Minero de España.  
 






CAPITULO 2. MEDIO FÍSICO 
2.1. SITUACIÓN GEOGRÁFICA 
El área de estudio se ubica en la zona oriental de la Península Ibérica, al norte de la Comunidad 
Valenciana, en las llanuras costeras de Castellón y Sagunto, también denominadas Plana de Castellón 
y Campo de Morvedre, que se encuentran limitadas al Este por el Mar Mediterráneo, al Norte por el 
Desierto de las Palmas, al Oeste por la Sierra de Espadán y Sierra de Calderona y al Sur por la llanura 
de Valencia (Fig. 2.1). 
Las llanuras costeras de Castellón y Sagunto forman un relieve de suave pendiente, inferior a 1º, 
entre las cotas 0 – 130 m y separadas entre sí por los relieves triásicos de los cerros de Montaña 
Blanca (92 m), Alto del Cid (110 m) y Alto de Almenara (175 m), (Fig. 2.1). 
El área estudiada comprende las hojas topográficas del Mapa Topográfico Nacional a escala 
1:50.000: 30 - 24 (616) Villafamés, 29-25 (640) Segorbe, 30 – 25 (641) Castellón de la Plana, 30 – 26 
(669) Moncófar, 29 – 26 (668) Sagunto y 29-27 (696) Burjasot. 
La red fluvial en el área de estudio está constituida por los ríos Mijares, Palancia, Belcaire, Veo, 
Seco y Rambla de la Viuda, que atraviesan la zona de NO a SE (Fig. 2.1) y veros en mayor detalle en 
un apartado posterior. 
La zona presenta en la actualidad un gran desarrollo urbanístico, donde los principales núcleos 
de población, según el último Censo de Población elaborado por el INE en 2011 son: Castellón de la 
Plana (176.298 habitantes), Sagunto (65.813 habitantes), Vall d`Uxo (32.733 habitantes), Burriana 
(35.044 habitantes) y Benicasim (18.178 habitantes). Su población puede llegar a duplicarse durante el 
periodo estival debido al desarrollo turístico e inmobiliario que ha sufrido en los últimos años. 
A nivel de comunicaciones terrestres, las principales vías son la AP-7, la N-340 y la nueva 
circunvalación CV-10, que atraviesan la zona de N a S, complementadas con una extensa red de 
carreteras secundarias. En cuanto a líneas férreas hay dos. Una que recorre la zona de N a S y que une 
las poblaciones de Sagunto, Nules, Villarreal, Castellón y Benicasim con las grandes ciudades de 
Valencia y Barcelona, cuya finalidad es el transporte de pasajeros y de mercancías entre los puertos 
costeros más importantes. La otra línea en activo, que parte de Sagunto hacia Zaragoza, se comenzó a 
construir entre finales del siglo XIX y principios del XX con el objetivo de transportar mercancías y 
pasajeros entre el puerto de Valencia y las pequeñas cuencas mineras de Teruel y Calatayud. 
Prácticamente a la vez y coincidiendo con la construcción del embarcadero de Sagunto se construyó 
una línea férrea de vía estrecha entre las minas de Ojos Negros (Teruel) y el nuevo puerto de Sagunto, 
que actualmente se utiliza como vía verde . 
En la zona existen tres grandes puertos marítimos, Castellón, Sagunto y Burriana, que se 
construyeron como puertos comerciales entre finales del siglo XIX y principios del siglo XX 
aprovechando el auge económico. En el caso del puerto de Castellón, primero se creó para la 
exportación de cítricos y, posteriormente, se reformó y creció como consecuencia de la construcción 
de un polígono industrial en torno a él, donde se instauraron la refinería de petróleo de BP e grandes 
empresas cerámicas y químicas. El puerto de Sagunto se construyó al mismo tiempo que los Altos 
Hornos para facilitar la exportación del material producido en ellos. Actualmente, después del 
desmantelamiento de éstos, el puerto sirve como mecanismo de transporte de mercancías de un parque 






Figura 2.1.-  Situación geográfica de área de estudio. Señalado por cuadrantes los mapas topográficos 
1:50.000.  
El puerto de Burriana, construido inicialmente como plataforma para la exportación de cítricos, 





como club recreativo. Además de estos tres puertos existe un pequeño puerto deportivo Siles en la 
población de Canet de Berenguer. 
Dedicado al transporte aéreo, existe un pequeño aeródromo localizado entre las poblaciones de 
Castellón de Plana y Benicasim. 
El primer sector económico de la zona es el de los servicios (turismo y actividad inmobiliaria), 
que ha adquirido en la última década un fuerte auge sobrepasando a las actividades más tradicionales, 
como el sector agricola o el sector industrial, representado este último principalmente por la industria 
cerámica. 
La producción agrícola constituye cerca del 80% del sector primario, destacando, en la llanura 
costera los cultivos de regadío, como las plantaciones de naranjas, mandarinas y hortalizas y, en las 
áreas de interior, los cultivos de secano, fundamentalmente olivos, almendros y cereales. La 
explotación agraria basada en los cítricos (naranjas y mandarinas) comenzó a finales del siglo XIX; 
hasta entonces los principales cultivos eran de vid, morera, cereales y cáñamo (Tabla 2.1.). En las 
marjalerías todavía persisten huertas de hortalizas y algunas áreas de arrozales. El resto del sector 
primario lo constituye la actividad ganadera y pesquera. 
Tabla 2.1.- Datos de vegetación, cultivos y actividad antrópica extraídos de los archivos documentales para el 
área comprendida entre las Planas de Sagunto y Castellón y las sierras circundantes. El grosor de las líneas 
marca la diferente intensidad de la actividad de cada uno de los elementos analizados.  
Dentro del sector secundario el industrial tiene una especial relevancia. El primer lugar de la 
actividad industrial lo ocupa la producción de azulejos y pavimentos cerámicos, ubicados en las 
localidades de Alcora, Onda, Vila-real, Castellón de la Plana, Almazora y Nules. En esta área se 
fabrica cerca del 85% de la producción española. Dentro del sector químico existen grandes fábricas 
para la elaboración de aceites esenciales, productos químicos orgánicos y abonos. Respecto a los 
sectores más tradicionales destacar el sector textil, de calzado y muebles. En Sagunto, tras el cierre de 
los Altos Hornos del Mediterráneo, en 1986, se produjo una reconversión hacia una nueva industria 
basada en la chapa laminada en frío y en el vidrio que, junto a la construcción de viviendas con fin 
turístico, sirvió para relanzar económicamente la zona. La construcción de viviendas y apartamentos 





energético cabe mencionar la presencia, en el Grao de Castellón, de una de las principales refinerías 
españolas y, en el Grao de Sagunto, una nueva central térmica de ciclo combinado. 
2.2. SITUACIÓN GEOLÓGICA Y GEOMORFOLÓGICA 
2.2.1. Situación geológica 
El área de investigación se sitúa en el sector oriental de la Cordillera Ibérica (Fig. 2.2), en una 
depresión originada durante el Oligoceno superior - Mioceno inferior (Fontboté et al., 1990; Roca et 
al., 2001; Vegas y de Vicente, 2004) a partir de estructuras de graben creadas por fallas de orientación 
NE – SO y E – O (Simón, 1984), durante la apertura del Surco de Valencia. Dicha depresión fue 
rellenada por materiales neogénos y cuaternarios, aunque los primeros no afloran en superficie (Goy, 
1978). 
Figura 2.2.- Grandes unidades morfo-estructurales de la Cordillera Ibérica. (Simón, 2007).  
La Cordillera Ibérica es una cadena intraplaca desarrollada durante el Cenozoico como resultado 
de los movimientos de convergencia entre la Placa Africana y Euroasiática (Canerot, 1974; Álvaro et 
al., 1979; Capote et al., 2002; de Vicente et al., 2004; Guimerà, 2004). El relieve generado 
inicialmente durante la orogenia alpina se conserva en su mitad noroccidental en forma de macizos 
elevados asociados a grandes pliegues y cabalgamientos (Cameros, Moncayo, Sierra de Albarracín), si 





aplanamiento neógenas. En el sector centro-oriental el relieve fue modificado por la tectónica 
extensional del Mioceno – Cuaternario que originó el Surco de Valencia y las depresiones de Teruel, 
Jiloca, Sarrión y Maestrazgo (Álvaro et al., 1979; Simón, 1984; Vegas y de Vicente, 2004). La 
apertura del Surco de Valencia representa la propagación hacia el O de la Cuenca Liguro-Procenzal en 
la que se inició un proceso de rifiting (Fig. 2.3). Éste, durante el Oligoceno y Mioceno fue 
propagándose de N a S (Vegas et al., 1979), de forma que, la Cadena Ibérica fue afectada por él 
después que otras regiones más septentrionales del orógeno alpino, como el Languedoc (Oligoceno 
medio-superior; Mattauer, 1973) o la Cadena Costera Catalana (Mioceno inferior; Cabrera, 1981), 
(Fig. 2.2). Las estructuras extensivas asociadas a este proceso de rifting, iniciado en el Oligoceno 
superior-Mioceno inferior (Stoeckinger, 1976; Soler et al., 1983; Moissenet, 1989; Bartrina et al., 
1992), se conservan en su margen occidental y se corresponden con la continuación de las estructuras 
extensionales superpuestas a la compresión paleógena en el extremo oriental de los Pirineos, en la 
Cadena Costera Catalana, y en el extremo SE de la Cordillera Ibérica, en el Óvalo de Valencia (Vegas 
et al., 1979). Estas estructuras corresponden a estrechos grabens longitudinales de dirección NE-SO y 
a fosas transversales, subordinadas, de dirección NNO-SSE (Medialdea et al., 1994). 





Los datos geológicos y el análisis de subsidencia permiten deducir dos estadios evolutivos: un 
estado sinrift, durante el Oligoceno superior y Burdigaliense, y un estado postrift, desde entonces hasta 
la actualidad (Díaz del Rio et al., 1986), con baja actividad tectónica. 
La actividad extensional desde el Mioceno Superior hasta el Pleistoceno del golfo de Valencia 
(Roca, 2001) va acompañada por la extrusión de rocas de la fusión parcial del manto en el NE de la 
Península (Girona), en las Islas Columbretes y en la zona de Calatrava (Wilson y Bianchini, 1999; 
Cloething et al., 2005). Esta extensión se produjo a favor de un sistema de fallas de despegue entre los 
13 y los 15 km de profundidad, que coincide con la profundidad del Moho en la zona central del golfo 
de Valencia. El análisis geométrico realizado por Roca y Guimerà (1992) muestra que muchas de las 
fallas normales son lístricas. 
Los materiales neógenos aparecen asociados a la generación de estos sistemas de graben, por lo 
que constituyen la base del relleno de las diversas fosas costeras (Fig. 2.4). En la cubeta de Alcora – 
Ribesalbes se encuentra el mayor afloramiento de sedimentos neógenos, de edad miocena. Según 
Anadón et al. (1983), se pueden distinguir tres conjuntos o unidades principales en los depósitos 
terciarios. El primero está formado por brechas, sobre las que se disponen calizas y margas con niveles 
bituminosos y finalmente tramos de lutitas con intercalaciones de calizas y areniscas. La unidad 
intermedia está constituida por conglomerados con intercalaciones de lutitas y areniscas rojas. Y el 
tercer conjunto, el de menor extensión,  está compuesto por calizas de aspecto travertínico, con 
intercalaciones de margas blancas o amarillentas. 
Centrándonos en los alrededores del área de estudio, los relieves circundantes a las llanuras 
costeras de Castellón y Sagunto están compuestos por depósitos paleozoicos y mesozoicos (Figs. 2.4 y 
2.5). Los depósitos paleozoicos afloran en la Sierra de Espadán y en el Desierto de Las Palmas, y están 
formados por sedimentos detríticos de edad Carbonífero, descritos como facies Culm (Sos, 1985; 
Barnolas et al., 1983). Los materiales mesozoicos conforman los bordes y el sustrato del relleno 
detrítico de ambas llanuras (Fig. 2.4 y 2.5). Se pueden dividir en cuatro secuencias de depósito (Álvaro 
et al., 1979; Salas et al., 2001): Rift Triásico, Postrift Jurásico Inferior y Medio, Rift Jurásico Superior 
y Cretácico inferior, y Postrift Cretácico Superior. 
Figura 2.4.- Cortes esquemáticos de la Plana de Castellón (Simón, 1984). M: Depósitos mesozoicos. T: 





Los sedimentos triásicos constituyen la mayor parte de la Sierras de Espadán y Calderona, y se 
presentan en tres facies: Bundsandstein, Muschelkalk y Keuper. El Jurásico yace discordante sobre los 
depósitos triásicos y está formado por sedimentos carbonatados. En el Desierto de las Palmas aparecen 
los depósitos del Cretácico Inferior, que se caracterizan por niveles calcáreos del Aptiense, 
correspondientes a las facies Urgonianas. En los alrededores del área de estudio no se han descrito 
afloramientos de la secuencia cretácica más moderna (Cretácico Superior). 
Las depresiones que conforman las Planas de Castellón y Sagunto están constituidas por 
depósitos neógenos y cuaternarios (fig. 2.4). Mientras que los materiales neógenos no afloran en 
superficie, los depósitos plio–cuaternarios continentales componen un glacis de acumulación de baja 
pendiente (Goy, 1978). La naturaleza principal de los sedimentos plio-cuaternarios es detrítica, 
incluyendo conglomerados, arenas y lutitas heredadas de los relieves precuaternarios existentes. La 
excepción la constituyen los depósitos organógenos, litológicamente representados por limos negros, 
limos grises, arcillas turbosas y turbas sensu stricto. 
Goy (1978) y recogido en la Cartografía Geológica Continua a escala 1:50.000 del IGME 
(GEODE, 2011), dividen el relleno Pleistoceno de las cubetas en cuatro grandes unidades: mantos 
aluviales encostrados de edad Pleistoceno inferior, depósitos encostrados de piedemonte que bordean 
los relieves mesozoicos de edad Pleistoceno medio y, finalmente, los abanicos deltaicos y los mantos 
de arroyada del Pleistoceno superior (Fig. 2.5).  
Los mantos aluviales encostrados están formados por un conglomerado de cantos redondeados 
de caliza y arenisca con matriz arcillosa y cemento calcáreo. Descienden en suave pendiente desde la 
cota de 100 m hasta la de 30-20 m y constituyen la base del Cuaternario visible de ambas planas. Son 
reconocibles en las paredes de los cañones fluviales más importantes. Su génesis se atribuye a 
precipitaciones fuertes sobre amplias superficies sin relación con la red de drenaje. La cementación 
que presentan, formando costras, es el resultado del ascenso de agua capilar cargada en bicarbonato 
cálcico. 
Los depósitos de pie de monte orlan los relieves preexistentes y están constituidos por una 
brecha heterométrica y polimíctica, con cantos de tamaño variable entre 5 y 15 cm, englobados en una 
matriz arcillosa o arenosa rojiza y con cemento calcáreo.  
Existen 3 abanicos aluviales de tipo deltaico que coinciden con las desembocaduras de los ríos 
Seco, Mijares y Palancia. Están compuestos básicamente de un conglomerado de cantos redondeados 
de calizas y areniscas con una potencia de hasta 150 m en el caso del río Mijares según Roselló 
(1963). Se definieron como deltas parcialmente sumergidos, de forma que, en superficie solo se 
reconoce la llanura deltaica con una fuerte influencia fluvial. 
Los mantos de arroyada están compuestos por arcillas rojas, con cantos procedentes de los 
mantos aluviales y de costras zonales. Estas costras aparecen a veces como láminas discontinuas, 
formando la base del depósito, y otras intercaladas en el mismo. Su génesis se atribuye a la acción de 
episodios cortos, pero intensos, de precipitación sobre una superficie sin una red de drenaje definida. 
Sobre estos depósitos pleistocenos, en las zonas más distales, se asientan los depósitos de 
albufera (Goy, 1978) o depósitos turbosos (Perez Cueva, 1977, 1985 y López-Buendía, 1995) 
separados del mar por los cordones litorales. Según Roselló (1963) estos humedales del litoral 
valenciano se formaron después de la transgresión Flandriense, fecha posteriormente confirmada a 





Usera et al., (2002) realizadas en la base de los depósitos organógenos de los humedales de Benicasim 
y Moncofa. 
 
Figura 2.5.- a) Reducción del Mapa Geológico de la Península Ibérica, Baleares y Canarias escala 1:1.000.000 






Las Planas de Castellón y Sagunto se encuentran rodeadas, en su parte continental, por los 
relieves abruptos que configuran las Sierras de Espadan, Calderona y Desierto de Las Palmas (Fig. 
2.5. y 2.6). Las alineaciones montañosas de las dos primeras presentan la orientación de la Cordillera 
Ibérica, NO-SE, mientras que las del Desierto de las Palmas, muestran una orientación preferente 
coincidente con la Cordillera Costero Catalana, NNE-SSO (Fig. 2.6).  
Las tres sierras se encuentran separadas por los dos amplios valles fluviales de los ríos Mijares y 
Palancia, que presentan también una orientación ibérica. En la salida de los estos valles fluviales se 
sitúan ambas llanuras costeras, formadas fundamentalmente por dos grandes abanicos aluviales que 
llegan hasta el mar (Fig. 2.6). La morfología de los abanicos en superficie es triangular mientras que 
en sección transversal es ligeramente convexa y en sección longitudinal cóncava. Así, las zonas 
centrales presentan las mayores cotas mientras que las mayores pendientes se encuentran en las zonas 
próximas a los relieves mesozoicos, suavizándose hasta llegar a horizontalizarse en las partes más 
próximas al mar. Dichas superficies, que constituyen el techo de estos abanicos, se encuentran 
erosionadas por la incisión de los dos ríos más importantes (Fig. 2.6). En la actualidad, la parte alta de 
ambos abanicos constituyen glacis de erosión, cuyos detritos se depositan en las zonas bajas, más 
llanas. 
 
Figura 2.6.- Diagrama orográfico de la zona de estudio (exageración vertical 5x). 
Aunque el cuerpo principal de ambas planas son los dos grandes abanicos, se pueden reconocer 
dos grandes unidades más. En la parte más próxima a los relieves mesozoicos aparecen pequeños 
pedimentos estrechos, constituidos por depósitos aluviales que corresponden a la transición entre los 
grandes abanicos y las sierras. La otra gran unidad la integran los marjales, que se ubican entre el mar 
y los abanicos, zonas llanas con cotas de 0 m sobre el nivel del mar e incluso inferior que se 
encuentran inundados de forma permanente o estacional (Fig. 2.5). Los marjales están separados del 
mar por estrechos cordones litorales que, en su parte oriental, conforman playas de longitudes 





granulometría es gruesa: gravas o arenas gruesas y, solamente en las zonas protegidas por los diques 
antrópicos se han podido formar playas de arena fina y pequeñas dunas de origen eólico. 
2.3. HIDROGEOLOGÍA 
Los humedales costeros, objeto de nuestro estudio, se abastecen por la aportación directa de 
agua freática del acuífero detrítico Plio-Pleistoceno, incluido, según la Confederación Hidrográfica del 
Júcar (1997), dentro de las Unidades hidrogeológicas 08.12 Plana de Castellón y 08.21 Plana de 
Sagunto o, según la antigua denominación los subsistemas, 56.01 de la Plana de Castellón y 56.02 de 
la Plana de Sagunto dentro del Sistema 56 Sierra del Espadán-Plana de Castellón–Plana de Sagunto.  
En ambas unidades hidrogeológicas pueden diferenciarse dos acuíferos: el superior, detrítico, 
constituido por arenas, gravas y arcillas de edad Plio-Pleistoceno; y el inferior, predominantemente 
carbonatado, constituido por las dolomías del Muschelkalk, y depósitos del Jurásico y Triásico (Fig. 
2.7). Ambos acuíferos están separados por una formación de arcillas y margas poco permeables, 
aunque se ha comprobado que existe cierta conexión entre ambos (ITGE, 1989a). 
 
Figura 2.7.- Esquema de relaciones entre los acuíferos de la Unidad Hidrogeológica de la Plana de Sagunto. 
Los colores indican cada uno de los acuíferos de los que está compuesto la unidad (ITGE, 1981, 1989a). 
La base del acuífero Plio-Cuaternario se sitúa entre 0 y -100 m.s.n.m. en la Plana de Sagunto y 
entre 50 y -150 m.s.n.m. en la Plana de Castellón (Fig. 2.8). Los límites hidrogeológicos del sistema 
están definidos por las alineaciones triásicas en su parte septentrional y oriental, mientras por la 
meridional el límite es abierto y en ocasiones arbitrario, contactando a través del mismo con los 





límite oriental es abierto y está constituido por el Mar Mediterráneo, con el que existe libre conexión 
(IGTE, 1989b). 
El funcionamiento hidrogeológico es asimilable al de un acuífero tipo multicapa, de potencial 
creciente en profundidad. La transmisividad puede alcanzar valores superiores a 7.000 m2/día en la 
Plana de Sagunto y de 6.000 m2/día en la Plana de Castellón, aunque lo normal es superar estos 
valores. Los coeficientes de almacenamiento están comprendidos entre el 10 y 12%, y 5 y 10 %, 
respectivamente.  
Los niveles piezométricos decrecen progresivamente de O a E (Fig. 2.9). En el área costera las 
cotas piezométricas están en torno a 0 m.s.n.m. mientras que en los sectores interiores y cursos altos 
de los ríos, los valores son significativamente más elevados, alcanzándose hasta 60 m.s.n.m. También 
hay áreas donde los niveles se encuentran por debajo del nivel del mar, normalmente cerca de la costa 
(Fig. 2.9), circunstancia ésta que se ha atribuido a las fuertes extracciones que sufre el acuífero en las 
zonas de Benicasim, Sagunto, Nules y Moncofa (Giménez y Morell, 1988; ITGE, 1989a, 1993; 
Giménez, 1994; Tuñón, 2000). El sentido general de circulación del agua subterránea en la Plana es 
del interior hacia la costa, con bajo gradiente (Fig. 2.9a), salvo en las zonas sometidas a fuertes 
extracciones donde se produce inversión de flujo y este se dirige hacia los puntos de extracción (Figs. 
2.9b y 2.9c). 
La evolución piezométrica está directamente relacionada con las extracciones y las series 
pluviométricas. Es de destacar que la evolución piezométrica, en el periodo 1976-1979 y 1989-1992, 
es correlacionable con las secuencias pluviométricas, al igual que los ascensos registrados entre 1981-
1982 son atribuidos a las fuertes precipitaciones primaverales. 
En el análisis anual de las isopiezas realizado por el IGTE (1989a), desde 1973 hasta 1988, se 
observa que existe una recuperación anual desde septiembre hasta abril coincidiendo con la detención 
de los bombeos, no obstante, el nivel no alcanza a recuperar su posición original debido a la 
disminución en la alimentación provocado por el déficit de lluvia.  
El balance hídrico de los acuíferos de la llanura costera está determinado por la alimentación 
lateral de los acuíferos calizos de los bordes Oeste y Norte, la infiltración por retorno de riego, la 
infiltración directa de lluvia, la recarga procedente de los ríos y las entradas del mar. Las salidas son 
función de la descarga por fuentes, por las surgencias del borde Este, explotación por bombeo de 
pozos, descarga subterránea al mar y drenaje de las marjalerías (Figs. 2.10 y 2.11), (ITGE, 1989a). 
Según los datos recogidos por el IGTE (1989a), para el periodo 1948-1983 existe un equilibrio entre el 
volumen de salidas y entradas (Tabla 2.2). El modelo muestra que, bajo condiciones naturales, existe 
un equilibrio entre la altura de los niveles piezométicos del acuífero y del mar, solo modificado por la 







Figura 2.8.- Esquemas de estructuración y funcionamiento de la unidad hidrogeológica que constituye las 







Figura 2.9.- a) Mapa piezométrico correspondiente a periodos secos en el sistema de la Plana de Castellón 
utilizando datos de 1978 (Tuñón, 2000, modificado de Giménez, 1994); b) Mapas de isopiezas para Julio de 
1985 e indicación de las líneas de flujo en los acuíferos de la Planas de Castellón (ITGE, 1989b, 1996); c) 
Mapas de isopiezas para Julio de 1985 con indicación de las líneas de flujo en los acuíferos de las Plana de 













Figura 2.11.-  Esquemas de los aportes recibidos de otros acuíferos y de las descargas de los sistemas Planas de 
Sagunto y Castellón. Las flechas indican la dirección del flujo hacia subsistemas acuíferos y cuencas 
















Infiltación agua de lluvia 50 13,6 Bombeos 201 82,6 
Retorno agua riego 
(agua superficial) 40 16 Manantiales 9  
Retorno agua riego 
(agua subterránea) 60 27,5 Salidas al mar 39 15 
Infiltración ríos (Mijares 
o Palancia)  36 25,5 
Drenaje 
marjalerías 27 6,4 
Alimentación lateral 
(otros acuíferos) 90 21,5    
Total 276 104  276 104 
Tabla 2.2.- Balance hídrico medio para el periodo 1948 - 1983 (ITGE, 1989a, 1989b). 
Los estudios del acuífero de la llanura de Castellón han mostrado que las aguas subterráneas son 
el resultado de tres diferentes componentes: aguas de la intrusión marina, agua dulce de lluvia por 
infiltración y agua con características bicarbonatadas – sulfatadas o cálcico-magnésicas procedentes de 
los acuíferos mesozoicos (ITGE, 1989a, 1989b; Morell et al., 1996; Tuñón, 2000; Gómez, 2003). En 
las zonas interiores hay un predominio de la componente sulfatada cálcica, o cálcico-magnésica, que 
hacia el litoral evoluciona a facies clorurada sódica o cálco-sódica, como consecuencia de la 
progresiva influencia del agua de mar en el acuífero (Gómez, 2003). El contenido en sólido disuelto 
aumenta también de Oeste a Este, desde 50 hasta 5.000 mg/l; y en las márgenes de los ríos Mijares y 
Palancia disminuyen los sólidos disueltos debido a la recarga de estos ríos al acuífero. 
La intrusión marina, según los mapas de isocloruros, se concentra más en las zonas occidentales 
de los marjales de Almenara y Benicasim, (Figs. 2.12. y 2.13), (Casas et al., 1988; Miguez y Gómez, 
1988; ITGE, 1989a; Fullana, 2001; TEYGE-IGME 2005). Esta salinización localizada es 
consecuencia de una disminución en la alimentación natural que, unida al incremento de las 
extracciones en periodos de sequía, favorece el avance del agua marina hacia el interior del acuífero, 
reduciendose las reservas de agua dulce. 
Tuñón (2000) estudió la composición química del acuífero cuaternario de la Plana de Castellón 
y el origen de su hidroquímica, deduciendo que además de los iones cloruros, los cationes de Na y K 
se asocian a las intrusiones marinas (Fig. 2.14.), mientras que los sulfatos pueden tener un mayor 
control estructural. El origen del Ca2+ puede estar ligado tanto a las aguas sulfatadas como a la 
intrusión marina, y otros como el catión del Mg2+ puede tener diversos orígenes. Giménez y Morell 
(1992) y López-Buendía et al. (1999) señalaron la posibilidad de utilizar, en ambos acuíferos, los 
iones Br y B como indicadores de la intrusión marina. Por su parte, Gómez (2003) también reconoce 
que existe un incremento de la relación rMg2+/rCa2+, para el acuífero de la Plana de Sagunto, en las 








Figura 2.12.- Mapa de isolineas de cloruros, en mg/l, 
datos de julio 1998 para el acuifero Plio-Pleistoceno 
de la Plana de Castellón (Tuñón, 2000). 
Figura 2.13.- Mapa de isocloruros del acuífero de la 




Figura 2.14.- Mapas de contenidos de Na (a) y K (b), en mg/l (Tuñon, 2000). Los mayores valores se dan en las 







2.4. HIDROLOGÍA Y HUMEDALES COSTEROS 
2.4.1. Hidrología 
La red fluvial en el área de estudio está constituida por dos ríos principales, Mijares y Palancia, 
y los menores Belcaire, Veo, Seco y Rambla de la Viuda, que atraviesan las llanuras costeras de NO a 
SE (Fig. 2.1 y 2.15). Se caracterizan por tener un régimen hídrico estacional, de forma que, durante la 
mayor parte del año, el caudal es mínimo, o no existe, y durante el otoño o en periodos de grandes 
tormentas el caudal crece pudiendo llegar incluso a desbordarse.  
El Río Mijares, con una longitud de 156 km y una superficie de cuenca de 4.028 Km2, es, con 
diferencia, el más extenso y el que lleva más caudal de todos estos ríos. Entra en la zona de la Plana de 
Castellón por su parte nor-occidental y recibe las aportaciones por su margen izquierda de la Rambla 
de la Viuda. Su régimen hídrico en la zona está totalmente modificado y su caudal es muy variable en 
función de las demandas y los retornos de las acequias . Alrededor de los regadíos tradicionales, 
regados con el caudal del río, se ha desarrollado una amplia zona de riegos con aguas subterráneas 
cuyas extracciones han provocado que el río quede descolgado del acuífero, de modo que pierde gran 
parte de su caudal para alimentarlo. 
En el caso de Rambla de la Viuda el nivel freático general queda más bajo que su cauce, por lo 
que se produce una fuerte infiltración que deja el cauce seco, salvo durante los grandes temporales del 
otoño. 
El río Veo, situado al sur del río Mijares también se conoce como río Seco, debido 
probablemente a que, en función de su régimen pluvio - mediterráneo, se mantiene seco gran parte del 
año. Su cuenca abarca 238,7 Km2 y su longitud es de 42 km. 
El río Belcaire tiene una longitud de tan solo 18,2 km y drena una cuenca de unos 103 km2. 
El río Palancia tiene una longitud de 85 km y su cuenca hidrográfica abarca una superficie de 
1.159 km2. Nace en las estribaciones de la sierra de Toro a 1.618 metros de altitud y desemboca cerca 
de la población de Sagunto. La Plana de Sagunto constituye un regadío de 5.010 ha que toma el agua 
del río y de la unidad hidrogeológica Plana de Sagunto. Esta derivación de caudales y las 
características endorreicas de la cuenca hacen que el cauce quede prácticamente seco, lo que origina 
una sobreexplotación en los acuíferos en la cuenca baja del río. 
La morfología de la red hidrográfica es esencialmente dendriforme, identificándose una densa 
red de pequeños cauces y arroyos en los relieves mesozoicos que, según alcanzan las llanuras costeras, 
tienden encauzarse en los ríos principales, los cuales adquieren a lo largo de las Planas una morfología 
preferentemente rectilínea (Fig. 2.1). Únicamente, los ríos Belcaire y Seco presentan cambios bruscos 
de dirección. 
Los perfiles transversales que presentan los valles fluviales de las sierras tienen forma de “v”, 
en cambio, los perfiles de los valles una vez que alcanzan las llanuras costeras muestran forma de “u”, 
con un notable encajamiento en las zonas más próximas a los relieves mesozoicos, así, por ejemplo, el 
río Mijares presenta un encajamiento de más 50 m cerca de su entrada en la Plana de Castellón y 






Parte de este trabajo se centra en el estudio de los humedales costeros de Almenara, Nules-
Burriana y Benicasim-Castellón (Fig. 2.1), por ello haremos una breve introducción del estado actual 
en que se encuentran. 
 
Figura 2.15.- Áreas de protección de la zona costera entre Sagunto y Benicasim.  
En cuanto a las medidas de protección y conservación de estos parajes, los dos primeros, 
Almenara y Nules-Burriana, son áreas protegidas por su alto valor ecológico y paisajístico, puesto que, 
al igual que el marjal del Moro, al Sur del Grau de Sagunto, fuera ya del área de estudio, son zonas 
donde nidifican aves especialmente amenazadas y existen numerosas especies vegetales protegidas. 
También otros ambientes litorales en la zona se encuentran protegidos por estas mismas razones, como 
la Desembocadura del Millars, la costa de Oropesa-Benicasim y Clot de la Mare Déu (Fig. 2.15). 
Únicamente, el marjal localizado entre Benicasim y Castellón no tiene ninguna figura de protección, 





además han sufrido un fuerte impacto urbanístico, de forma que han perdido su valor ecológico y 
paisajístico. 
Todos los marjales se ubican en las zonas más orientales de las llanuras costeras, protegidos de 
la acción del oleaje del mar por un estrecho cordón litoral, el cual hoy en día es artificial en casi toda 
su extensión (HIDTMA, 2010). En algunos puntos pueden reconocerse dunas bajas, que no superan el 
metro de altura, y retazos aislados del antiguo cordón. 
En la actualidad, la extensión de los humedales es muy reducida debido a los constantes intentos 
de desecación que han sufrido; los ejemplos más claros se observan en los marjales de Almenara y 
Benicasim-Castellón. Estos procesos de desecación se iniciaron en época romana con la canalización y 
relleno de los marjales. Posteriormente, se retomó durante la época medieval con el objetivo de 
eliminar áreas con frecuentes enfermedades, sobre todo el paludismo trasmitido por los mosquitos. 
Hoy en día, la mayoría de los marjales se encuentran controlados por la actividad agrícola, y son 
inundados y desecados según el tipo de cultivo, aunque todavía quedan zonas inundadas como los 
estanys de Almenara y Nules. 
El funcionamiento hidráulico actual de los marjales está regido por una alimentación de agua 
dulce a través de agua subterránea y retornos de riegos, y una descarga a través de la regulación 
directa con el mar, tanto subterránea como por golas y canales. La calidad del agua de los humedales  
está afectada por la intrusión marina del acuífero por lo que muestra una gradación, empeorando de 
Oeste a Este, aunque en las partes más occidentales se le da uso agrícola. Se han medido los valores de 
pH de tres turbas, una en cada humedal, y los resultados (Tabla 2.3) muestran valores relativamente 
altos para suelos orgánicos, confirmando la elevada presencia de carbonato cálcico procedente de las 
aguas subterráneas. 
Humedal pH  
Almenara 7,20  
Nules 7,28  
Benicasim 6,78  
Tabla. 2.3.- Valores de pH medidos en tres humedales. 
El marjal de Almenara (Fig. 2.16) es el único que mantiene una lámina de agua libre lo 
suficientemente extensa como para realizar estudios ecológicos sobre su flora (Fullana, 2001). Así, el 
marjal muestra una zonación de la vegetación hidrófila y halófita en función de los niveles de agua 
(Fullana, 2001), en las zonas inundadas constantemente se desarrollan las plantas flotantes, como 
lentejas de agua (Lemnetea) y plantas arraigadas al fondo (limnofitos) de la clase Potametea y 
Caráceas que prosperan en aguas transparentes. En los límites entre las zonas palustre y lacustre, la 
asociación más común es Typho - Scirpetum tabernaemontani (Phragmites australis, Scirpus lacustris 
y Typha latifolia y T. angustifolia).  
Cuando la pendiente del fondo es más suave, o cuando las aguas son muy someras, y el 
encharcamiento no es permanente se desarrolla la asociación Typha angustifoliae - Phragmitetum 
maximi (Phragmites maximus, Typha angustifolia, Epilobium hirsutum, Lycopus europaeus y 
Kosteletzkya pentacarpos). El cinturón más externo está constituido por praderas densas y juncales de 






Figura 2.16.- Imagen del Marjal de Almenara. La zona inundada está controlada por la actividad agrícola a 
través del drenaje del agua, según el tipo de explotación. 
2.5. MODELADO COSTERO 
Es importante dedicar un apartado a describir los factores que afectan a la circulación oceánica, 
puesto que, además de ser la responsable de la distribución de las masas de agua, junto al oleaje 
configuran la deriva litoral que es el agente más importante en la sedimentación de los depósitos 
litorales, principalmente de los sistemas de flechas y cordones litorales, del área de estudio (Sanjaume 
et al., 1996). Las mareas, en cambio, pese a ser también responsables del modelado costero, tienen una 
escasa influencia sobre los sistemas litorales considerados en este trabajo, puesto que el rango que 
éstas presentan en el litoral Mediterráneo no supera los 30 cm (Fig. 2.17) REDMAR (2009). 
2.5.1. Circulación oceánica  
Por lo que respecta a la circulación oceánica el carácter semi-confinado del Mar Mediterráneo 
genera un complejo sistema de circulación de termohalinas. Éstas son el resultado de la interacción del 
flujo de calor entre océano-atmósfera, que produce variaciones de densidad del agua superficial y, por 
tanto, la diferenciación de varias capas en profundidad. Estas zonas de mezcla convectiva se 
encuentran en los mares Adriático, Egeo y Tirreno, el Golfo de León y la Cuenca Levantina, donde se 
forman aguas profundas y/o intermedias (Fig. 2.18). La circulación de estas masas de agua se origina 
por combinación de distintas zonas de mezcla de las capas superiores con las profundas pero también 







Figura 2.17.- Medias diarias de las mareas en el mareógrafo de Sagunto, año 2009 (REDMAR, 2009). 
 
 
Figura 2.18.- Flujo medio anual de calor entre el Mar Mediterráneo y la atmósfera  expresado en W/m2. Los 
valores negativos indican flujo desde el mar hacia la atmósfera. Nótense los valores negativos en las zonas de 
convección y formación de aguas profundas e intermedias en el Golfo de León, Adriático, Egeo y Cuenca 
Levantina. La línea continua indica el valor cero. Datos obtenidos del “NCEP/Reanalysis” (IEO, 2010). 
Centrándonos en el Mediterráneo occidental, se han reconocido tres masas de agua: el agua 
intermedia levantina (LIW), formada en la zona oriental del Mediterráneo por la intensa evaporación 
invernal; la masa de agua profunda del Mediterráneo occidental (WMDW), formada en la zona del 
Golfo de León y Mar Adriático; y el agua Atlántica modificada (MAW), que es la masa superficial 
con límite en los 200 m de profundidad (Fig. 2.19), (Brankart y Brasseur, 1998; Millot, 1999; Millot y 
Taupier-Letage, 2005; Pinardi y Masetti, 2000; Cacho et al., 2000; Moreno et al., 2005; Millot et al., 
2006). Ésta última, y su relación con la morfología costera y con el viento, es la que tiene mayor 
importancia en la sedimentación de los sistemas continentales costeros. 
En el litoral mediterráneo español la circulación superficial presenta una dirección preferente 





bloqueo y desvío hacia el norte de las islas, bien su continua progresión hacia el sur a través del Canal 
de Ibiza (Font, 1990; Font et al., 1995). Cabe señalar que además los datos de corrientes muestran 
incursiones de agua atlántica a través de los canales, principalmente del Canal de Mallorca (García-
Lafuente et al., 1995; Pinot et al., 2002). En la zona del Cabo de Gata, más al suroeste de nuestra 
zona, se han reconocido dos direcciones preferentes de corriente, una hacia el sureste, como se 
esperaría de la orientación noroeste-sureste del frente Almería-Orán, y otra hacia noreste, que podría 
estar relacionada con la progresión de aguas atlánticas hacia la zona del archipiélago Balear (IEO, 
2010). 
 
Figura 2.19.- Circulación oceánica del Mar Mediterráneo occidental (Moreno et al., 2005) 
 
Figura 2.20.- Circulación superficial oceánica del Mar Mediterráneo (Cacho et al., 2000). 
En el área de estudio la responsable de la mayor parte del transporte de sedimento en la 
plataforma marina es la corriente superficial de dirección suroeste, como demuestra la distribución de 
los materiales infralitorales que se depositan en la plataforma continental y se ordenan prácticamente 





atribuye una edad Pleistoceno y Holoceno y su naturaleza es principalmente siliciclástica puesto que 
proceden de los materiales detríticos arrastrados por los cursos fluviales próximos. 
Figura 2.21.- Distribución de los materiales sedimentarios superficiales en el margen continental Valenciano 





Como se observa en la figura 2.21 la distribución de la fracción de grava es irregular, formando 
rodales en la zona litoral e influenciada por la estacionalidad de los ríos y la redistribución de energía 
que se produce entre la corriente fluvial y la corriente de deriva litoral en sus desembocaduras. La 
fracción arenosa forma una orla casi continua a lo largo del litoral, con una proporción de arena 
superior al 80% y alto contenido en cuarzo y presenta una disminución del tamaño de grano en 
relación directa con la profundidad. Por su parte, la fracción arcillosa se ubica en la parte más 
profunda, con alta proporción biogénica (Rey y Medialdea, 1989), o en la zona litoral cerca de los ríos, 
como el Palancia, donde se desarrollan prodeltas con predominio de materiales lutíticos y contenidos 
de limos y arcillas superiores al 80%. Los fondos rocosos, frente a Castellón o Moncófar corresponden 
a antiguas formaciones cuaternarias consolidadas (Rey et al., 1999). En comparación con la zona 
septentrional (entre Benicasim y el Delta del Ebro), la zona entre Benicasim y Sagunto tiene un 
incremento generalizado del tamaño de grano, y esto se relaciona con las avenidas de los ríos Palancia 
y Mijares. 
2.5.2. Oleaje 
El oleaje es determinante como agente modelador de la zona litoral, aportando sedimento a las 
playas, cordones litorales o flechas en momentos de baja energía, y erosionando y modificando el 
perfil playero en los momentos de fuertes marejadas. En general, el régimen de olas en el litoral de 
Castellón muestra rangos de oleaje de baja energía a lo largo de toda la costa (Fig. 2.22), superando 
esporádicamente el metro de altura. Por el contrario, Sanjaume (1985a) interpreta que el estado 
habitual de la mar correspondería a estos oleajes de mayor energía mientras los porcentajes de calma 
serían mínimos. Por su parte, Pardo (1991) afirma que, para el periodo 1985-1989, las alturas más 
frecuentes son inferiores a 1 m (53,2 %), mientras que las correspondientes al intervalo 1-2 m 
representan el 42,95 %. 
Mensualmente, de septiembre a abril predominan los oleajes flojos, inferiores a 1 m, mientras 
que durante los meses de verano la proporción de olas de 0-1 m y las de 1-2 m es parecida, incluso 
durante julio y agosto las alturas de 1 a 2 m pueden llegar a ser más abundantes en relación con el 
régimen de brisas que provocan marejadas. Durante los meses invernales, si no tenemos en cuenta los 
temporales, las olas más frecuentes son menores a 1 m. La dirección de procedencia de estas olas está 
controlada por el régimen de vientos; así la orientación preferente, medida en las cuatro boyas situadas 
a lo largo de la costa que abarca el área de estudio, es ENE (Fig. 2.22). 
Las olas superiores a 2 m se producen durante todo el año, aunque su máxima frecuencia se 
detecta en el mes de noviembre cuando suponen el 10 % del total, y la mínima se produce entre junio 
y julio cuando no alcanzan el 0,5 %. En agosto aumenta ligeramente y en septiembre se observa el 
segundo máximo (5,3 %). Durante los meses de octubre, enero, febrero y marzo presentan una 
frecuencia similar (alrededor del 4%), mientras que en diciembre existe una frecuencia menor (2,9%). 
El registro de estas olas vuelve a ser bastante bajo en abril y mayo, cuando representan el 1,2 y 2,6 %, 
respectivamente. Durante los meses de abril y mayo, sin embargo, la media de las olas significativas 
es bastante baja (1,2 y 2,6 %). 
Por su parte las olas generadas durante los temporales son las principales causantes de las 
pérdidas o ganancias de aportes en playas y cordones litorales. Los temporales son más frecuentes en 
otoño e invierno, siendo los primeros más intensos (Pardo, 1991). Las olas de estos temporales 
proceden sobre todo del NE y ENE, y en menor medida del E, sus máximas alturas registradas pueden 






Figura 2.22.- Régimen de oleaje en las cuatro boyas situadas entre Sagunto y Benicasim, indicando la 
procedencia media del oleaje y la altura media de las olas para el año 2011. a) frente Benicasim; b) frente 
Castellón; c) frente Almenara; d) frente Sagunto (REDMAR, 2009). 
En nuestro área de estudio, los temporales más habituales suelen producirse cuando se da una 
zona de alta presión sobre el N de Europa y una depresión al SO de la Península Ibérica, que penetra 
en el Mediterráneo a través del Estrecho de Gibraltar y se coloca sobre el mar de Alborán o sobre las 
costas del Mediterráneo suroccidental. Menos frecuentes son los temporales provocados por una baja 
presión situada al O de Portugal o sobre las costas gallegas. En ambos casos, las dimensiones de las 
olas provocadas durante estas situaciones meteorológicas no son demasiado grandes. Por último, 
oleajes del NNE o NE, provocados una baja presión centrada sobre las costas italianas, pueden 
alcanzar las playas valencianas manteniendo una longitud de onda relativamente larga y una baja 





La influencia oblicua del oleaje sobre el litoral (ENE) y teniendo en cuenta que la corriente 
superficial es paralela a esta costa dan como resultado un transporte de sedimento a lo largo de ésta 
(Fig. 2.21) o deriva litoral de sentido N-S (HIDTMA, 2010). Es por ello que los puertos y espigones 
presentan una gran acumulación de sedimentos al norte y una erosión de la costa al sur. En el caso del 
entorno del puerto de Castellón el aporte sedimentario hacia las playas del norte es de unos 60-80.000 
m3/año, de los cuales, 20-30.000 m3/año salen de la playa en dirección sur depositándose en el zona 
exterior del puerto, y de estos, hasta un volumen máximo de 10.000 m3/año sobrepasan el puerto 
(HIDTMA, 2010). El resto de tramos hasta el norte de Sagunto presentan un balance de transporte 
prácticamente nulo debido a la actuación humana sobre las playas (espigones y escolleras), sólo las 
aportaciones artificiales han marcado un incremento en los tramos de playa. La costa norte de 
Sagunto, playa de Canet de Berenguer, se produce una tasa de transporte de unos 35-45.000 m3/año, 
de los cuales unos 20-30.000 m3/año rebasan el puerto de Canet (o Siles), que junto a la erosión que se 
produce a la entrada de la playa Norte de Sagunto se produce una tasa neta de transporte cercana a los 
30-40.000 m3/año. La acumulación para el año 2007 en la playa Norte fue de unos 25-35.000 m3/año, 
produciéndose un paso de material hacia el dique exterior del puerto de Sagunto de unos 5-10.000 
m3/año. Al sur del puerto el paso efectivo de sedimentos hacia el litoral es prácticamente nulo 
(HIDTMA e IBERINSA, 2007). 
2.6. CLIMA 
Actualmente, la Península Ibérica y el Mar Mediterráneo se sitúan en un régimen climático 
transicional, entre los climas oceánico y desértico. Normalmente en verano, está dominado por el 
anticiclón de altas presiones de las Azores, mientras que en invierno, éste desaparece y la zona de 
bajas presiones europea migra hacia áreas más meridionales donde se forma una zona de inestabilidad 
que genera frecuentes entradas de los vientos del NE. La variabilidad de estas condiciones está 
determinada por las fluctuaciones de la circulación atmosférica y/o oceánica entre zonas distantes. 
Estás relaciones se denominan patrones de teleconexiones y, en el caso de la Península Ibérica, el 
dominante es la Oscilación del Atlántico Norte (NAO), aunque no explica toda la variabilidad. 
Además de éste, existen otros patrones con influencia durante determinados meses o en zonas 
concretas de la Península, como son el patrón del Atlántico Este y Oeste de Rusia (EAWR), el patrón 
de Escandinavia (SCA), la Oscilación del Mediterráneo (MO) y la Oscilación del Mediterráneo 
Occidental (WeMO). El informe CLIVAR (2010) describe todas ellas brevemente, incluyendo sus 
estructuras sinápticas y áreas de mayor influencia, si bien nosotros haremos hincapié únicamente en la 
NAO, MO y WeMO, que son las que más afectan a la región de Castellón. 
La NAO determina la variabilidad del clima invernal en la región del Atlántico Norte, que se 
extiende desde Norteamérica Central a Europa, alcanzando incluso al Norte de Asia (Hurrell, 1995). 
Se mide a partir de un índice calculado como la diferencia de presión a nivel del mar que se produce 
entre las bajas presiones de Islandia y las altas presiones de las Azores (Wallace y Gutzler, 1981; 
Barnston y Livezey, 1987; Hurrell, 1995). Los valores de este índice marcan la distribución de las 
masas de aire atmosférico en dicho corredor y varían anualmente, si bien se observa una tendencia a 
permanecer en una de las fases (positiva o negativa) durante intervalos de varios años. 
La fase positiva de la NAO se caracteriza por un aumento de la presión, respecto a la habitual, 
en el Anticiclón de la Azores, acompañado de un descenso de presión en la Baja de Islandia (Fig. 
2.23). Este incremento del gradiente de presión genera borrascas más fuertes y sitúa el corredor en 
posiciones más septentrionales de lo habitual, esto genera inviernos en Europa del Norte más húmedos 
y templados y en Canadá y Groenlandia más fríos y secos. En la Península Ibérica los vientos 





NAO el patrón se invierte, debilitándose el Anticiclón de Azores y la Baja de Islandia, desplazándose 
hacia el sur el corredor por donde se desplazan las borrascas, lo que genera inviernos más húmedos y 
templados en la Península Ibérica (Fig. 2.23). 
  
Figura 2.23.- Circulación atmósferica según predominio de NAO + (a) y NAO – (b). (Modificado de Wanner et 
al., 2001 ). 
La influencia de la NAO en las precipitaciones es más importante en la vertiente occidental de 
la Península Ibérica (Rodríguez-Puebla et al., 2001), aunque los cambios a largo plazo afectan a toda 
la cuenca mediterránea (Xoplaki et al., 2004 y 2006). Por contra la temperatura no tiene una relación 
directa con la NAO, para el sur de Europa (Castro-Díez et al., 2002) y habría que tener en cuenta otros 
patrones de circulación. 
La MO y la WeMO (oscilaciones mediterráneas) parecen explicar las precipitaciones invernales 
en la vertiente mediterránea, aunque la primera afecta a un área más extensa del Mediterráneo y la 
segunda se restringe a las zonas costeras. 
La MO (Oscilación del Mediterráneo) es un patrón de variabilidad de baja frecuencia que mide 
la diferencia entre los extremos oriental y occidental de la cuenca mediterránea. El índice refleja la 
diferencia de presión normalizada entre Argel y el Cario (Palutikof et al., 1996). El valor positivo de 
MO se relaciona con condiciones anticiclonicas en el Mediterráneo occidental y una bajada de presión 
en el Este, con una tasa de precipitación por debajo de la media en toda la cuenca mediterránea. En su 
modo negativo, el cinturón de bajas presiones se encuentra cerca de las Islas Británicas o al norte de la 
Península Ibérica, mientras que las condiciones anticiclónicas prevalecen en el Mediterráneo. Esta 
situación está relacionada con precipitaciones en la parte occidental de la cuenca mediterránea 
(Dünkeloh y Jacobeit, 2003).  
El índice de la WeMO (Oscilación del Mediterráno Occidental) marca la diferencia de presiones 
estandarizadas entre Cádiz-San Fernando y Padua (Martín-Vide y López-Bustins, 2006). La fase 
positiva de la WeMO implica un anticiclón sobre las Azores, o suroeste ibérico, y baja presión en el 
golfo de Liguria o Adriático. Esta situación está relacionada con precipitaciones superiores a la media 
en el Norte y Noreste de la Península Ibérica, especialmente en enero, cuando se asocia a la entrada de 
vientos del Atlántico procedentes del Noroeste. Su fase negativa coincide con el anticiclón de Europa 





situación produce la entrada de vientos de componente Este y la mayor parte de las precipitaciones en 
la parte oriental de la Península Ibérica, especialmente en diciembre. 
Los datos meteorológicos en el área de estudio presentan medias anuales de precipitaciones en 
torno a 450 mm (Montón y Quereda, 1997; AEMET, 2011), típicas de un clima semiárido, y 
temperaturas medias anuales de 17º C (Fig. 2.24). El potencial anual de evapotranspiración oscila 
entre 750 y 800 mm, aunque la evapotranspiración real estimada es de 450 – 500 mm (Sala Roselló, 
1994). A partir de los datos obtenidos en una parcela experimental en el área de Castellón (Tuñon et 




Figura 2.24.- a) Mapa de precipitación media de la Península Ibérica (mm). b) Mapa de temperatura media de 
la Península Ibérica (ºC). Periodo comprendido entre 1971-2000 (AEMET 2011). 
El régimen térmico interanual es bastante regular (Martin-Vide, 1997), con una distribución 
propia de la cuenca del Mediterráneo, con inviernos moderadamente fríos, con temperaturas medias 







días de heladas sobrepasan la docena, y el número de horas de insolación es elevado, entre 2.600 y 
2.800 h/año. 
 
Figura 2.25.- Distribución de la precipitación mensual (en mm) en la región Valenciana en condiciones de: a) 
Frentes atlánticos, b) Tormentas convectivas-orográficas de verano y c) Frentes fríos, durante el periodo 1959 – 
2000 (Millán et al., 2005). 
El régimen pluviométrico muestra una gran irregularidad intranual (Fig. 2.25). Las 
precipitaciones en la región se producen por tres causas (Millán et al., 2005): (1) paso de sistemas 
frontales atlánticos que barren la península de Oeste a Este; al progresar el desplazamiento del 
anticiclón hacia el Este se puede producir la entrada de aire continental (Polar) frío sobre el 
Mediterráneo pasando por el Ródano; (2) tormentas de verano, asociadas a los estadios finales del 
desarrollo de las brisas combinadas de mar y vientos de ladera, ya que la presencia de aire frío en 
altura favorece la maduración de tormentas en los frentes de las brisas; y (3) entrada de frentes fríos de 
retroceso o temporales de Levante (ciclogénesis mediterranea), que generan inestabilidad en la parte 
alta de la atmósfera asociada con fuertes gradientes de temperatura y humedad; cuando el aire 
continental frío de origen marítimo polar o continental polar pasa sobre el mar mediterráneo, cuyas 
aguas están más calientes. 
Las lluvias debidas a los frentes atlánticos son más frecuentes desde principios de otoño a 
finales de primavera. Constituyen el 20% de la precipitación total (Fig. 2.25), reduciéndose aún más 
este porcentaje en la zona de estudio puesto que estas precipitaciones tienden a concentrarse en las 
sierras interiores de la Cordillera Ibérica, donde constituyen el 45% de la precipitación (Fig. 2.26). 
Las tormentas de verano tienden a formarse sobre las montañas costeras a 60-80 km de la costa 





precipitación total y, aunque también presentan un gradiente entre las montañas y la costa, en este caso 
es más moderado, 10% y 18% entre costa y montaña, respectivamente (Fig. 2.26). 
Los temporales de Levante, traen precipitaciones muy intensas y constituyen un 65% de la 
precipitación total. Estas precipitaciones son opuestas a las otras dos, es decir, hay un incremento 
anual de las precipitaciones en la costa respecto al interior (Fig. 2.26). Además presenta una 
variabilidad interanual particular, así, se observa un fuerte aumento de las precipitaciones en otoño, 
mientras que en primavera e invierno estas muestran valores muy constantes y durante el periodo 
estival los frentes de levante no dan lugar a lluvias (Fig. 2.25). 
 
Figura 2.26.- Distribución espacial de la precipitación por las distintas condiciones sinópticas: a) frente 








Figura 2.27.- Comparación entre la media móvil de 5 años del índice NAO y los componentes de precipitación 
de a) frentes Atlánticos, b) tormentas de verano convectivas y c) temporales de Levante. (Millán et al., 2005). 
La correlación de las series disgregadas de precipitación de 1959-2000 (Millán et al., 2005) con 
el índice NAO (Oscilación del Atlántico Norte), muestra que existe una correlación entre la media 
móvil de 5 años de la NAO con la serie de precipitaciones debida a los frentes de levante (Fig. 2.27). 
Esto es debido a que las precipitaciones originadas por estos frentes necesitan un anticiclón estable 
sobre Europa.  
Como ya se ha comentado anteriormente, uno de los principales agentes que afectan a la 
dinámica litoral mediterránea es el oleaje, determinante en el transporte longitudinal de sedimentos a 
lo largo de la costa, generado por la acción del viento (Pardo, 1991). Las diferencias de presión junto a 
las fuerzas de rozamiento son dos de los factores más importantes en la generación de viento, a su vez, 
éstas pueden estar determinadas por las características locales o por la dinámica atmosférica general. 
Los vientos predominantes durante buena parte del año en el área de estudio son las brisas marinas 
(Fig. 2.28), resultado del diferente calentamiento de las masas de aire situadas sobre la tierra y el mar, 





meses de verano, y en buena parte de los días de primavera y otoño, este es el sistema predominante a 
lo largo de todo el litoral. Los vientos asociados a la dinámica atmosférica general, como pueden ser 
los asociados al paso de bajas presiones atlánticas, vientos de tipo föhn, alcanzan mayores velocidades 
y actúan durante periodos más largos. Estas perturbaciones, originan vientos fuertes que tendrán una 
mayor incidencia en el modelado de la costa (Sanjaume, 1985a). 
Aunque depende de las estaciones y el periodo medido, en general, el régimen aéreo de vientos 
de Castellón se caracteriza por no alcanzar velocidades elevadas: predomina la calma, con vientos 
inferiores a 6 km/h. Estos vientos flojos son frecuentes en verano y primavera, mientras que las calmas 
predominan en otoño e invierno. Tanto los vientos moderados (29-61 km/h) como los fuertes (> 61 
km/h) son excepcionales y suelen producirse en los meses invernales.  
En el caso de la zona de Castellón, los datos recopilados entre 1941 y 1975 por Sanjaume 
(1985a) muestran que los vientos del E son los más frecuentes, aunque medidas tomadas para el 
periodo comprendido entre 1967-1974, en la estación situada sobre la isleta receptora de crudo de 
Serrallo (2,5 km mar adentro, frente a Grau de Castellón), muestran una mayor frecuencia de los 
vientos procedentes del NE (11,6 %) seguidos por los del O (10,8%). En general, los vientos de 
componente levantina, comprendidos entre NE y SE son los más frecuentes, puesto que suponen el 
35,4% para el periodo medido, seguido por los de componente NO (Fig. 2.28). 
Figura 2.28.- Dirección predominante de los vientos en la estación de Castellón y velocidad media en cada una 
de las direcciones. Intervalo entre Octubre/1998-Enero/2010. Obsérvese que los periodos de calma suponen el 
19,06 % (REMPOR, 2011). 
La frecuencia media mensual para el periodo entre abril y septiembre indica predominio de los 
vientos de levante, mientras que el resto del año son más relevantes los de poniente (Sanjaume, 1985; 
Bolaños, 2004; REMPOR, 2011), (Fig. 2.29). Así, el régimen de levante es dominante entre abril y 
julio y posteriormente pierde importancia hacia el mes de septiembre. Los vientos de poniente son más 
frecuentes aumentan de frecuencia hacia los meses centrales del invierno, con un máximo entre 
diciembre y enero (Sanjaume, 1985a; Pardo, 1991). En los meses de otoño e invierno se acentúa la 
importancia del relieve interior y de la costa, que produce el encauzamiento de los vientos del NO a lo 





vientos durante la época invernal contribuyen de forma decisiva a la pérdida de flotabilidad (aumento 
de densidad) de las capas superficiales de la columna de agua mediterránea, y a la formación de aguas 
intermedias y profundas en el Mediterráneo Occidental, en especial en el golfo de León (IEO, 2010)  
En cuanto a la intensidad, la mayor parece coincidir con los vientos del N (tramontana), con una 
media de 8,7 km/h, seguido por las componentes NO y O (Sanjaume, 1985a). De los vientos marinos, 
el de mayor intensidad es el levante con una media de 7,1 km/h, además es el que tienen mayor flujo 
de energía (Bolaños, 2004). Dicha intensidad, unida con su máxima frecuencia, hace que los vientos 
del E sean los más efectivos desde la perspectiva geomorfológica (Sanjaume, 1985a). En cambio, los 
temporales más fuertes son los que se generan en los golfos de Génova y León y tienden a generar 
fuerte mar de fondo, que se aproxima al litoral desde el E y NE. 
Figura 2.29.- Rosas de viento estacional en la estación de Castellón. Serie analizada de Octubre/1998 a 
Enero/2010. a). intervalo Diciembre-Febrero; b) intervalo Marzo-Mayo; c) intervalo Junio-Agosto, y d) 






Figura 2.30.- Campo medio de cizalla tangencial del viento expresado en N/m2 en A) febrero, B) mayo, C) 
agosto y D) noviembre. Las flechas azules son los promedios obtenidos del National Centers for Environmental 
Prediction de EE.UU. (NCEP)durante el periodo comprendido entre 1948 y 2005, mientras que las flechas rojas 
son valores medios obtenidos de estaciones meteorológicas de la AEMET en Estepona, Fuengirola, Málaga, 
Motril, Valencia, Porto Pi y Pollença, y de las boyas de la Red Exterior de PE en el Mar de Alborán, Cabo de 









CAPÍTULO 3. ANTECENDENTES 
En este capítulo se aborda el análisis de la información preexistente como paso previo para 
definir los objetivos concretos de la investigación propuesta. 
Para facilitar su comprensión los antecedentes se han dividido, atendiendo a los distintos 
aspectos que se tratan en este trabajo, en los siguientes apartados: el contexto geológico y 
geomorfológico regional de las llanuras costeras de Castellón y Sagunto, que permita determinar el 
nivel de conocimiento que existe actualmente de los depósitos cuaternarios del litoral castellonense, su 
evolución y los procesos tectónicos que los han afectado; las variaciones relativas del nivel del mar, 
registradas durante el periodo Pleistoceno-Holoceno, y sus causas, tanto a escala mundial como 
centradas en la cuenca mediterránea, analizando el tipo de estudio y metodologías utilizadas para 
evaluar las posibles lagunas que nuestra investigación puede cubrir; y finalmente, el clima para el 
intervalo temporal considerado, debido a la gran influencia que ejerce sobre las variaciones relativas 
de nivel del mar y más en los últimos estadios isotópicos. 
3.1. CONTEXTO GEOLÓGICO Y GEOMORFOLÓGICO REGIONAL 
3.1.1. Contexto estructural 
Los primeros trabajos de geología del área de estudio no se centraban específicamente en los 
materiales cenozoicos y cuaternarios sino en las características estructurales y estratigráficas de la 
Cordillera Ibérica a escala regional, sin tener mucho en cuenta los depósitos más recientes (Lotze 
1929; Brinkmann 1931), aunque en el caso de Brinkmann (1931) sí propuso un primer contexto 
tectónico regional para éstos, señalando la existencia de un hundimiento progresivo de las zonas 
litorales hacia el Mediterráneo, puesto de manifiesto por el contacto morfológico brusco existente 
entre los relieves mesozoicos marginales y las zonas de relleno Cenozoico. 
Con el propósito de centrar el contexto téctonico del área de estudio, y de las zonas adyacentes 
que conforman parte de la Cordillera Ibérica, comenzaremos por mencionar a Canerot (1974), quien 
dividió la Cordillera Ibérica en cuatro zonas según su contexto estructural y los materiales aflorantes: 
la central o subtabular, septentrional o plegada, oriental o fallada y meridional o de Trías extrusivo, en 
la que se sitúan las Planas de Castellón y Sagunto. Además propone que el relieve actual es 
consecuencia de la fase compresiva alpina N-S que se produce durante el Paleógeno, hipótesis que ha 
sido posteriormente asumida por otros autores (Álvaro et al., 1979; Guimerà, 1988; Guimerà y Álvaro, 
1990). 
Primero Goy y Zazo (1974) y después Simón (1984), reconocen procesos de distensión y 
hundimiento hacia el Mediterráneo de la parte oriental del “Óvalo de Valencia”. Simón (1984) 
atribuyó dicho hundimiento a unas fallas normales neógenas de direcciones NNE-SSO y NNO-SSE, 
de las que resultan estructuras de graben y horst, y que ya fueron descritas por Julivert et al., (1974) 
como el sistema de fosas del Mediterráneo. Guimerá (1984) situó dichas fallas dentro del dominio 
estructural Valenciano-Catalán, que se extiende paralelamente a la costa y caracterizado por un 
complejo extensional que se originó durante la transición Paleógeno-Neógeno. Finalmente, Fonboté et 
al. (1990) a partir tanto de los rasgos estructurales y morfológicos actuales del surco de Valencia, 
como de las variaciones de grosor de la corteza propusieron que el sistema de horst y grabens de la 






se mantendría hasta la actualidad a través de pequeños movimientos de las fallas normales que 
delimitan las cuencas neógenas. 
Nuestro interés se centra en la actividad neotectónica y su influencia en la sedimentación de los 
materiales cuaternarios objeto de este trabajo. Roselló en 1963, basándose en la ausencia de depósitos 
marinos expuestos y apoyándose en la potencia de los materiales cuaternarios obtenidos de diversos 
sondeos, había propuesto la hipótesis de una subsidencia generalizada en el arco valenciano durante la 
sedimentación cuaternaria sin atribuirle un origen. Después, Goy y Zazo en 1974, asociaron 
movimientos plio – cuaternarios a una falla paralela al litoral que afectaba a los depósitos 
continentales, de forma que los depósitos conglomeráticos encostrados de edad Villafranquiense 
llegaban a desaparecer por el escalonamiento hacia el mar.  
Posteriormente, Simón (1984) reconoce que los grabens rellenos de materiales cuaternarios 
están muy poco deformados y, entiende que la actividad neotectónica en esta zona es, en general, muy 
escasa, aunque sí observa en los materiales mesozoicos del Desierto de Las Palmas fallas subactuales 
de pequeño salto, y, al igual que López-Buendía (1995), algo de deformación en los depósitos del 
Pleistoceno del borde sur del río Mijares. Igualmente, estudios de perfiles sísmicos marinos de alta 
resolución permitieron diferenciar, en la sección plio-cuaternaria, varias unidades deposicionales 
limitadas por discontinuidades asociadas a procesos de subsidencia y control neotectónico, al menos 
hasta el Plioceno superior (Rey y Díaz del Río, 1983; Rey et al., 1999). Sin embargo, IGME y 
ENRESA (1998), Perea (2006) y Perea et al. (2006) a partir de datos de superficie, sitúan al arco 
valenciano como una zona intraplaca con una deformación lenta y poca actividad tectónica, y en las 
zonas de las Planas de Sagunto y Castellón no reconocen fallas plio-cuaternarias tectónicamente 
activas. Únicamente se citan fallas normales de posible actividad cuaternaria en los materiales 
mesozoicos de la Sierra de Espadán y del Desierto de Las Palmas. 
Trabajos de detalle en la caracterización de los depósitos plio-cuaternarios castellonenses con 
un objetivo hidrogeológico, puesto que existe un gran acuífero de agua dulce dentro de estos 
materiales, reconocen algunos aspectos estructurales de interés que necesitaremos en el futuro análisis 
del factor tectónico (SGOP, 1970; ITGE, 1989a, 1989b; Giménez y Morell, 1991, 1992; Giménez, 
1994; Esteller, 1994; GEOSCAN, 1994; Morell et al., 1996, 1997; Tuñon, 2000). A partir de los pozos 
de suministro de agua y sondeos eléctricos (SEV) de varios informes (SGOP, 1983; ITGE, 1989a y 
GEOSCAN, 1994), Morell et al. (1997) reconocieron una serie de fallas normales. En este trabajo no 
se analizan estas estructuras, pero observamos que presentan una orientación catalánide (ENE–WSW) 
e ibérica (NW–SE) y afectan a los depósitos miocenos y base del plio-cuaternario. 
Tuñón (2000), caracterizó el acuífero plio-pleistoceno utilizando los informes anteriores y junto 
a nuevos datos actualizados de sondeos eléctricos (SEV), expuso la existencia de un horst en el área de 
Bechí, limitado por fallas de orientación catalánide. Dicha morfología explicaba que la máxima 
potencia de los depósitos Plio-cuaternarios, en torno a 200 m, se circunscribiera a la zona de Villarreal 
como señalaba el Servicio Geológico de Obras Públicas (SGOP) en 1970. En este trabajo tampoco se 
observa tectónica activa en los depósitos cuaternarios. 
En resumen, a partir de los trabajos anteriores se puede afirmar que la zona de estudio es estable 
tectónicamente para el periodo Pleistoceno-Holoceno, únicamente en algunas zonas de los bordes de 
ambas Planas se cita posible actividad cuaternaria sin especificar su importancia e influencia sobre los 






3.1.2. Contexto estratigráfico y sedimentológico 
Los primeros trabajos sobre los materiales cuaternarios de las llanuras costeras de Castellón y 
Sagunto aparecen a mediados del siglo pasado y tenían como objetivo aspectos muy concretos de 
depósitos determinados. Así por ejemplo, Pérez Mateos y Alonso Pascual (1957, 1959) estudiaron la 
mineralogía de los depósitos litorales, identificando la presencia de piroxenos en el río Palancia, 
procedentes del drenado de materiales volcánicos de la Cordillera Ibérica. Estos autores también 
reconocieron la presencia de materiales volcánicos en las costas valencianas derivados de la erosión de 
las islas Columbretes. 
En 1961, Menéndez Amor y Florschütz (1961a, 1961b) llevan a cabo el análisis polínico de la 
turbera de Torreblanca, situada al Norte de la zona de estudio, y consiguen datar, a partir de métodos 
isotópicos de C14, el inicio de la formación de turba en torno a los 6280 ± 85 años. Además describen, 
de forma sintética, la columna estratigráfica del humedal describiendo, de base a techo: arcillas grises, 
turba negra, turba fibrosa y arcillas. A partir de sus datos polínicos señalan que la composición de los 
bosques se mantuvo bastante constante, con predominio del Pinus sobre el Quercetum mixto. Incluso 
reconocen una transgresión marina en torno a los 4120 ± 60 a. BP a partir de la invasión del cordón 
litoral sobre los depósitos lacustres. 
Un gran avance en la caracterización y análisis de la evolución de los depósitos cuaternarios de 
las llanuras costeras levantinas se produce en 1963 con el trabajo, fundamentalmente geomorfológico, 
de Roselló, en el que se aportan los primeros datos, aunque deslavazados, sobre el origen de los 
depósitos que rellenan las cubetas terciarias y la posible evolución reciente de la línea de costa, a partir 
de observaciones de campo y de la recopilación de mapas históricos, y reconoció, la fuerte erosión que 
está sufriendo la playa del Quadro, al sur de Benicasim, donde se está formando un cantil de 
materiales turbosos sometido a la erosión del mar. Este trabajo sirve de referencia a un gran número de 
estudios posteriores sobre la geomorfología litoral de la costa valenciana (Roselló, 1975, 1985, 1986, 
1993, 1995; Mateu, 1982; Mateu et al., 1985; Pardo, 1991; Sanjaume, 1985a, 1985b, 1987; Sanjaume 
et al., 1991, 1996; Sanjaume y Pardo, 2000; Segura, 1995; Segura et al, 1995; Viñals, 1991, 1999; 
Viñals y Fumanal, 1995; Fumanal y Dupré, 1986; Fumanal, 1996; Rey y Fumanal, 1996; Carmona, 
1990; Carmona et al., 1990). 
En una primera parte del artículo de Roselló (1963) se hace una síntesis geológica a partir de 
datos de campo y sondeos, y de los análisis de la descripción fisiográfica del trabajo de Sos Baynat 
(1949), Brinkmann (1931) y de los mapas geológicos de la zona (Dupuy de Lôme, 1959; Templado y 
Meseguer, 1949, 1950a, 1950b, 1950c). En resumen, se propone que toda la llanura está compuesta 
por un enorme glacis de erosión de edad Pleistoceno superior, el cual presenta variaciones de 
composición y de espesores a lo largo de la llanura, desde arenas o arcillas hasta conglomerados y 
gravas cementadas por una matriz rojiza, situando los mayores espesores en los deltas de los ríos 
actuales y los menores en las proximidades de los relieves mesozoicos. En la zona de desembocadura 
de los ríos Mijares y Palancia los depósitos pliocuaternarios alcanzarían potencias de 150 m y entre 60 
y 100, respectivamente. 
Según sus conclusiones, las gravas pleistocenas, en las zonas cercanas a la costa, estarían 
recubiertas por materiales arcillosos de origen coluvial, una interpretación muy similar a la que 
propuso Goy (1978), según la cual estos limos y arcillas pardos son el resultado del lavado y arrastre 
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proponen, además, la existencia de una posible flecha anterior (pleistocena) sobre la que se puede 
apoyar la flecha holocena. Esta flecha pleistocena sería observable en superficie en el interior del 
marjal, aunque en su mayor parte estaría recubierta por sedimentos palustres y podría explicar la 
presencia del yacimiento arqueológico epipaleolítico (6.500 a. BP) del Estany de Gran Almenara que 
se encuentra 9 m de profundidad. 
Según López-Buendía (1995) y López-Buendía et al. (1998, 1999), hacia 6000-5500 BP se 
formó el cordón litoral, que aísla un lagoon de agua dulce. El nivel piezométrico ascendió a causa de 
la elevación del nivel del mar, coincidiendo con un periodo climático cálido y húmedo. Este lagoon 
daría lugar a la cuenca palustre donde se depositaron las turberas que se reconocen en la actualidad. 
Roselló (1963) ya sostenía que los humedales valencianos se habían formado después de la 
transgresión Flandriense y en un estudio de los humedales valencianos (Roselló, 1993) interpretó que 
los cordones litorales se formaron alrededor de 6.000 a 5.000 a. BP por emersión de barras 
submarinas, que dejaron tras de sí los humedales. Las edades que apunta este último trabajo se 
plasman en otros estudios del litoral valenciano, como el realizado por Dupré et al. (1988) en el 
lagoon de Pego, al sur de Valencia, en el que analizaban su evolución y reconocían un máximo 
transgresivo en torno a los 72.000 a. BP, asociado al final del estadio isotópico 5e. Posteriormente. se 
produjo la progradación de los sistemas continentales aluviales, que terminaron estabilizándose y 
formando un sistema de turberas datadas entre 7.790 y 8.300 a. BP. Así, la transgresión Flandriense se 
reconoce a partir de la intrusión de sedimentos de playa entre las turbas, situándose el máximo 
transgresivo, según las dataciones obtenidas, alrededor de 5.000 a. BP. 
Está interpretación, sin embargo, no coincide con la propuesta por Carmona (1990) para la 
evolución de la llanura aluvial del río Turia, según la cual se  identificarían tres periodos de 
sedimentación principales durante el Pleistoceno superior y Holoceno, correspondientes a: la regresión 
marina pleistocena, la fase transgresiva Flandriense y la fase de aluvionamiento reciente. Muy 
parecida es la conclusión de Sanjaume y Carmona (1995) para la Albufera de Valencia, o Segura et al. 
(1997) para la Albufera de Torreblanca, en las que, a partir del análisis de varios sondeos, distinguen 
la trasgresión marina Flandriense, tras la cual, se formó una barra que recibe los aportes de los 
barrancos periféricos, cerrando la bahía. 
Con el propósito de explicar la evolución reciente de los materiales holocenos y las causas de 
las posibles variaciones en la sedimentación, López-Buendía (1995) y López-Buendía et al. (1998, 
1999) recurrieron al análisis de los datos geoquímicos de los depósitos de turba. Para ello perforaron 
pequeños sondeos (no superaban los 5 m) en los humedales de Torreblanca, Benicasim y Moncofar. El 
estudio se basaba en el análisis químico con espectrometría óptica de emisión atómica y de masas, 
ambos con plasma inductivamente acoplado (ICP-AES e ICP-MS, respectivamente), sobre muestras 
de sedimento, recogidas en los puntos de los testigos que mostraban un cambio de litología. Así, 
considerando el incremento relativo en el contenido de boro, bromo y yodo a lo largo de tres columnas 
estratigráficas y utilizando dataciones de C14 propusieron dos nuevas elevaciones del nivel del mar, en 
torno 3.100 – 3.000 a. BP y a 1.700 a. BP. Al menos una de estas trasgresiones, se ha identificado 
mediante variaciones en los ostrácodos y foráminiferos de los marjales de Benicasim y Torreblanca 
(Usera et al., 1996a, 2002). 
En el marjal de Benicassin, Usera et al. (1996a, 2002) realizaron un sondeo de 4,5 m en el que, 
de base a techo, describieron: arcillas grises (0,5 m), turbas fíbricas, sápricas y hémicas (3m) y arcillas 
turbosas y pardo grisáceas. Las asociaciones de foraminíferos aglutinados recogidos a lo largo de 






un incremento de la diversidad asociado a un episodio de alta salinidad. También en la turbera de 
Torreblanca se reconoce un aumento de salinidad en la vertical, pero en ninguno de los dos casos se 
dispone de dataciones que permitan localizar estos eventos en la escala temporal. En esta turbera, 
Collado y Robles (1983) intentaron reconocer la influencia de las aguas marinas a partir de una 
revisión de las asociaciones de moluscos que predominan en el humedal, utilizando como base el 
trabajo de clasificación de los gasterópodos que habitan en los humedales valencianos que llevó a cabo 
Madurga (1973). 
En resumen, se puede afirmar que existen algunas discrepancias tanto en el origen como en la 
edad de los sistemas deposicionales que rellenan las llanuras costeras castellonenses, como en la edad 
de éstos. Además, exceptuando el análisis de los materiales aluviales pleistocenos de Pérez-Cueva 
(1977, 1979, 1985), no parece haberse ahondado suficientemente en la evolución del relleno 
sedimentario y, menos aún, de los depósitos más recientes, sólo analizada por López-Buendía (1995), 
quien presenta una estratigrafía y geoquímica muy sencilla y, por tanto, un análisis de la evolución 
sedimentaria y de los factores de sedimentación muy sintético, con una resolución temporal, en 
general, muy baja. 
3.1.3. Contexto geomorfológico 
En las últimas décadas, el número de trabajos sobre la geomorfología litoral de la Comunidad 
Valenciana ha ido incrementándose debido al progresivo interés social por la evolución de las costas y 
sobre todo de las playas (Sanjaume, 1985a, 1987; Sanjaume et al., 1991, 1996; Sanjaume y Pardo, 
2000; Segura 1995; Segura et al, 1995; Viñals, 1991, 1999; Viñals y Fumanal, 1995; Fumanal y 
Dupré, 1986; Fumanal, 1996; Rey y Fumanal, 1996; Carmona, 1990; Carmona et al., 1990). Dichos 
trabajos, en general, no abarcan una escala temporal larga pero sí permiten explicar las condiciones de 
sedimentación de los ambientes costeros actuales y estas condiciones pueden trasladarse al registro del 
pasado. A continuación, citaremos algunos de los trabajos que podrán resultar de interés en capítulos 
posteriores. 
Sanjaume (1985a) realizó una caracterización sedimentaria de las costas según su 
granulometría, mineralogía y morfología, dividiendo el litoral valenciano en cuatro sectores. El sector 
de la costa del Mijares, que abarca nuestra zona de estudio, presenta playas de fracción gruesa 
procedente de los ríos autóctonos, exceptuando la playa entre Benicasim y Castellón, en la que el 
sedimento procede del Delta del Ebro. 
Roselló (1986) abordó la intensa antropización del litoral valenciano, principalmente afectado 
por la construcción de puertos y escolleras en el último siglo. Estas construcciones han propiciado el 
aumento de la extensión longitudinal/lateral de las playas, incluso más de 300 m, en el borde 
septentrional de las mismas y erosión en el tramo meridional a la construcción, a causa de la deriva 
litoral dominante hacia el Sur. 
Pardo (1991) analiza los distintos agentes modificadores del litoral valenciano, con especial 
atención a la actividad antrópica y a la evolución reciente de la línea de costa. Destaca la erosión de la 
línea costera en los últimos 2.000 años por la actividad humana que modifica el sistema litoral 
actuando principalmente sobre las corrientes de deriva y los aportes detríticos. A partir de una serie de 







Un aspecto relevante que hemos de tener en cuenta para el desarrollo de esta memoria es el 
buen conocimiento que se tiene del acuífero que aporta las aguas a los humedales costeros, y sobre 
todo su hidroquímica, puesto que esperamos crear un modelo de sedimentación de los humedales 
utilizando como herramientas la estratigrafía y la geoquímica.  
Los datos más interesantes proceden principalmente de un informe del ITGE (1989a), que 
muestra el balance hídrico del acuífero destacando el equilibrio que, en condiciones naturales, existe 
entre el volumen de salidas y entradas, situando la interfase entre agua dulce y el agua salina marina 
aproximadamente en la línea de costa. Este hecho es ratificado en trabajos posteriores (Giménez, 
1994; IGTE, 1996a; Tuñón, 2000; Fullana, 2001), que, además, reconocen, según los mapas de 
isocloruros, que en la actualidad existe una intrusión marina en las áreas más occidentales de los 
marjales de Almenara y Benicasim, donde es más intensa la explotación agraria. Tuñón (2000) estudió 
la composición química del acuífero y la procedencia de los elementos, y relacionó la presencia del 
ion cloruro y de los cationes de Na y K con las intrusiones marinas, la aparición o abundancia de 
sulfatos con el control estructural procedente de los relieves mesozoicos y la presencia del catión Ca 
que puede estar asociado tanto a las aguas sulfatadas como a la intrusión marina. Otros, como el Mg 
puede estar vinculado a varios orígenes. Según Giménez y Morell (1992) y López-Buendía et al. 
(1999) los iones Br y B pueden ser indicadores fiables de la intrusión marina. 
3.2. CAMBIOS DEL NIVEL DEL MAR 
3.2.1. Causas 
Los numerosos trabajos sobre depósitos litorales recientes, entendiendo por éstos los formados 
durante el Pleistoceno Superior y el Holoceno, señalan las variaciones del nivel mar como el factor 
más determinante en la sedimentación costera y márgenes continentales (Zazo et al., 1994, 2008; 
Lario et al., 1995; Goy et al., 1996, 2003; Rodríguez-Ramírez et al., 1996, 2003; Ercilla et al., 1996; 
Dabrio et al., 1999, 2000; Fernández-Salas, 2008; Fernández-Salas et al., 2010). Resulta por lo tanto 
necesario determinar el grado de conocimiento que se tiene sobre las causas que han propiciado las 
variaciones del nivel del mar durante este periodo, para lo cual se ha recopilado la información relativa 
a los distintos registros utilizados para reconocer tanto las oscilaciones como el origen de éstas. 
Conviene, no obstante, comenzar introduciendo los factores a los que se ha recurrido para 
explicar las variaciones del nivel del mar.  
Mörner (1976, 1980, 1996) describió los factores que controlan la posición relativa del nivel de 
mar y sus variaciones, a partir de los procesos que afectan tanto a las masas oceánicas (eustáticas y 
locales) como a las zonas continentales (movimientos corticales y compactación), asumiendo que el 
nivel relativo del mar se mide entre la superficie del mar y un datum local terrestre, de forma que la 
variación de cualquiera de las dos modificará la posición del nivel relativo del mar (Vail et al., 1977), 
(Fig. 3.4). 
Mörner (1986), definió eustasia como cambios en el nivel del océano, independientemente de 
las causas, y propuso tres factores fundamentales para explicarlos: variaciones en el volumen de las 
masas de agua debido al desarrollo de glaciares y casquetes polares (glacio-eustasia); variaciones en 
los volúmenes de las cuencas (tectono-eustasia); y variaciones en el geoide, cambios en la superficie 
topográfica del mar debido a variaciones de la intensidad y/o volumen de las corrientes oceánicas más 
importantes provocadas por cambios en la salinidad, temperatura, presión atmosférica,…y variaciones 







Figura 3.4.- Factores del cambio relativo del nivel del mar que actúan sobre los océanos y los continentes 
(Modificada de Mörner, 1980). 
Estos tres factores se han utilizado para explicar las principales variaciones eustáticas 
registradas a escala global a lo largo de la historia geológica. Dichas variaciones parecen producirse 
con una cierta ciclicidad, y han sido clasificadas por Vail et al. (1991) del 1º al 5º orden según la 
magnitud de sus efectos, siendo la de primer orden las de más amplitud y duración. Las dos primeras 
con duración de más de 50 ma y entre 3 y 50 ma, respectivamente, se explican fundamentalmente por 
cambios en la capacidad de las cuencas oceánicas, mientras las tres últimas, con ciclos de 0,5 – 3 ma 
para las de 3er orden, y 0,5 ma y 10 ka para las de 4º y 5º orden, se originan por cambios en el volumen 
de agua oceánica, causado por cambio climático. 
Los cambios eustáticos del Cuaternario son el resultado de varios de los procesos antes 
expuestos pero los cambios más significativos se deben al crecimiento y la ablación de los glaciares 
cuaternarios, es decir, glacio-eustáticos. 
3.2.2. Criterios estratigráficos para el análisis de los depósitos de márgenes continentales 
Este apartado recoge una breve descripción de la estratigrafía secuencial que tradicionalmente 
se utiliza para construir la arquitectura estratigráfica de los márgenes continentales, y es la base de la 
determinación de las variaciones eustáticas. Nos centraremos sólo en los conceptos que se usaran en 
este trabajo y que sirvan para su compresión, pero son numerosos los trabajos que se pueden consultar 
y que abordan más ampliamente los fundamentos de la estratigrafía secuencial (Posamentier y Vail 
1988; Galloway, 1989; Posamentier et al., 1988; Vail et al., 1991; Posamentier y James, 1993; Emery 
y Myers, 1996; Catuneanu et al., 1998, 2009, 2010, 2011; Catuneanu, 2002, 2006; Zecchin, 2010; 
Zecchin y Catuneanu, 2013). 
La estratigrafía secuencial intenta subdividir el registro sedimentario en unidades genéticamente 
vinculadas y limitadas por superficies con significado cronoestratigráfico, e interpretar dichas 




































a de una va
as y superfic






































 la máxima 
ivo (Helland
te a uno pr
a la tasa de 
u et al., 200
urgió para 
es (Vail et a









































ad) que se 
 (MFS; Po



































tier et al., 1






n de Sloss 
ondiciones s













































), es una 
ido a la 


















































ncluir, a su 
ncia como u
ción o el 
ar las secue
 sistemas de
, 1977), es d
adas condic
 observació
as de alta fre





































































 facies a un
ites de secuen










, la MRS pu
dos por los 
especto a la

















 cambio de 
























ir con la M
osivos tran















e Hunt y 









bio en la 
permite 
rio es la 
 (Brown 
 en unas 














































 del mar. Pe

































 cuando el n
cto de una 




















o de este co
l del mar (F
a una posici
ima inunda

























ción y la su
1999), (Figs
 ocupa una p
























. 3.7. y 3.8)
osición baja
caída del n
 (Fig. 3.8). 
te, cuando s







a del nivel 
tigráfica ge
or materiale
o con un mo
. El TST est





 del mar baj
a y la siguie
na discontin
. El cortejo d
 y antes del 
ivel de base
El cortejo s






















e caída del 






















 de nivel 
mar alto 
l HST se 
su límite 
rea o su 
nivel del 
siguiente 
 la zona 

























 marinos y fl
 distribució
e o retrogra
 o cortejos s
a parasecu
ción limita































 de facies 
ecuencia rep
itada por ot





d, en un plata
 de parasec



















































te el cual se
 estabilizac
suele ser ap
ro si estas n
ara definir 





cia a la 
vas (van 
lógica en 


























































al de la Pe
bios de las a








º o 6º orde
sí. Amorosi 
l final del cu
ón entre la c
s ciclos eust
tario del niv














a de alta fre
dios litorale
conceptos d
 del mar rec






áticos de 4º y
















s y marinos 
e las secuen





sado en los 
a de oxígeno






































ar y, por ta






















za et al., 19
r estérico (a



















ros a los ca
ón de los c
creto, para 
lógicas, tect


































mar, está adquiriendo una gran relevancia por su posible implicación en el Cambio Climático (Cacho 
et al., 2001; Goy et al., 2003; Moreno et al., 2005; Zazo, 2006). 
Los métodos que se han utilizado para obtener las curvas del nivel del mar durante el 
Pleistoceno y Holoceno incluyen modelos matemáticos, análisis de terrazas marinas coralinas, 
estudios geológicos, paleontológicos o arqueológicos de sistemas costeros (normalmente, deltas y 
cordones litorales), estudios geoquímicos de foraminíferos, biomarcadores moleculares en fondos 
marinos y análisis de sísmica de alta resolución en las plataformas marinas. El resultado final se puede 
resumir en la síntesis que presenta la Figura 3.10. 
En el intervalo comprendido entre el Pleistoceno Superior y Holoceno se ha caracterizado un 
ciclo eustático asimétrico de 4º orden, desarrollado en los últimos 130 ka (Chiocci et al., 1997), (Fig. 
3.10) y modulado por ciclos de 5º y 6º orden, de mayor frecuencia (Lobo, 1995; Somoza et al., 1998; 
Dabrio et al., 2000; Hernández-Molina et al., 2000; Amorosi y Milli, 2001; Amorosi et al., 2005; 
Rabineau et al., 2006; Ercilla et al., 2010; Lobo et al., 2014). 
A partir de modelos matemáticos de carga y descarga debido al crecimiento de los casquetes de 
hielo, es decir, sólo teniendo en cuenta el factor glacio-eustático se llegó a una primera aproximación 
del nivel del mar para el Último Periodo Glacial (22 – 20 ka), de forma que el nivel del mar estaría en 
torno a 120 m por debajo del nivel del mar actual (Peltier, 1987, 2002; Fairbanks, 1989, 1990; 
Lambeck y Nakada, 1990), (Fig. 3.11), que ha ido corroborándose a partir de la posición relativa de 
los corales y su crecimiento en diversos puntos del planeta (Bard et al., 1990a, 1996; Chappell y 
Polach, 1991; Edwards et al., 1993), (Fig. 3.11) y de las morfologías de los depósitos en las 
plataformas marinas (Hernández-Molina, 1993; Hernández-Molina et al., 1994, 2000).  
 
Figura 3.10.- Síntesis de datos del nivel del mar obtenidos a partir de modelos glacio-eustáticos, estratigráficos 
y medidas puntuales donde se reconoce el último ciclo de 130 ka (Modificada de Rabineau et al., 2006). 
En las plataformas marinas éste periodo se caracterizó por la sedimentación de complejos de 
nivel del mar bajo (LST), mientras que en las zonas proximales de los ríos se propició una fuerte 
erosión que dio lugar a morfologías de valles incididos y paleosuelos en las áreas continentales (Diaz y 






al., 1999, 2000; Zazo et al., 2005, 2008; Amorosi et al., 1999b, 2003), (Fig. 3.12). La superficie 
erosiva que se formó en las zonas litorales, y que se continúa en la base del cortejo sedimentario de 
nivel del mar bajo (LST) en la plataforma marina, fue definida como un límite de secuencia de tipo-1 
de Van Wagoner et al., (1988) de un ciclo de 5º orden (Dabrio et al., 2000; Fernández-Salas, 2008).  
El final del Último Periodo Glacial se caracteriza por pulsos rápidos de ascenso del nivel del 
mar debidos al efecto glacio-eustático provocado por la fusión de los glaciares. El primer pulso se 
produjo en torno a los 19 ka cal. BP, duró unos 500 años y supuso una perdida aproximada del 10% de 
los casquetes y un ascenso del nivel del mar de más de 15 m (Yokohama et al., 2001). A continuación 
se registra un periodo de lento ascenso, aproximadamente 3.3 mm/a, hasta los 16 ka cal BP 
(Yokoyama et al., 2000). Fleming et al., en 1998, habían señalado el inicio de la fusión entre 19 y 17 
ka cal BP, con una tasa media de ascenso del nivel del mar uniforme de 6 mm/a hasta los 15 ka, para 
descender posteriormente unos pocos metros durante el siguiente milenio. Anteriormente los trabajos 
de Fairbanks (1989) y Bard et al., (1990a) caracterizaban un primer pulso (Melt Water Pulses, MWP-
1A, Fig. 3.6) entre los 16 y 12,5 ka cal BP con una tasa media de ascenso de más de 15 mm/a, y otro, 
entre 11,5 y 9 ka cal BP, con una tasa de ascenso similar, separados por una estabilización del nivel 
del mar correspondiente al Younger Dryas (Edwards et al., 1993; Bard et al., 1996; Lambeck et al., 
2002). En la plataforma portuguesa este periodo se caracterizó por un descenso del nivel del mar de 
aproximadamente 20 m (Rodrigues et al., 1991; Dias et al., 2000). 
 
Figura 3.11.- Curvas del nivel relativo del mar basadas en el comportamiento de corales y glaciares 







Figura 3.12.- Esquema estratigráfico de la secuencia de relleno del Pleistoceno superior y Holoceno para la 
plataforma del Golfo de Cádiz y del Mar de Alborán: 1) FRWST (Cortejo Sedimentario de Regresión Forzada); 
2) LST (Cortejo Sedimentario de Nivel del Mar Bajo); 3) TST (Cortejo Sedimentario de Ascenso del Nivel del 
Mar); 4) HST (Cortejo Sedimentario de Nivel del Mar Alto). Modificada de Lobo et al. (2000). 
Alrededor de los 7 ka cal BP el mar alcanzó un nivel cercano al actual aunque no es coetáneo 
para todo el mundo puesto que depende de la posición geográfica respecto a las masas de hielo 
(Nakada y Lambeck, 1991b; Fleming et al., 1998; Lambeck, 2001; Lambeck et al., 2004a, 2005). 
Desde entonces, la distribución de las grandes masas oceánicas a partir de las corrientes superficiales 
sustituye al efecto glacio-eustático como principal factor en el control del nivel del mar global 
(Mörner, 1996). En la zona mediterránea Pirazzoli (2005), propuso que el máximo relativo del nivel 
del mar se alcanzó ca. 6.000 a BP, a partir de la comparación de datos de campo con los modelos 
isostáticos previos (Peltier, 1987; Pirazzoli, 1991; Lambeck y Bard, 2000; Lambeck, 2004).  
Los depósitos de plataforma marina, durante este último periodo de ascenso del nivel del mar, 
se presentan en disposición retrogradante y agradante, como corresponde a cortejos sedimentarios 
transgresivos (TST) con diferentes tasas de aportes y morfologías (Rodero et al., 1999; Hernández-
Molina et al., 2000; Lobo et al., 2000, 2001; Ercilla et al., 2010; Lobo y Ridente, 2014), (Fig. 3.12). 
La transgresión también se ha registrado como una superficie que trunca los reflectores sísmicos de los 
depósitos del Pleistoceno Superior identificada en diferentes lugares (Díaz y Ercilla, 1990, 1993; 
Trincardi y Field, 1991; Hernández-Molina, 1993; Ercilla et al., 1995). Esta discontinuidad es la base 
de los cuerpos progradantes de alto nivel del mar en aquellos lugares donde no existen depósitos 
transgresivos.  
Lobo et al. (2001, 2005, 2014), Fernández-Salas et al. (2003) y Ercilla et al. (2010) proponen 
que la formación de las unidades transgresivas puede estar regida por repentinas y breves oscilaciones 
eustáticas-climáticas de 5º o 6º orden, que favorecerían la aparición de periodos de ligero ascenso del 






por arenas de barras paralelas al borde de la plataforma que corresponden a la estabilización del nivel 
del mar durante el Younger Dryas. 
Por otro lado, en las zonas litorales, fundamentalmente estuarios y deltas donde mayor registro 
se ha obtenido, este periodo se caracteriza por un primer episodio de relleno fluvial, en algún caso con 
influencia marina a techo. En muchos casos, como por ejemplo en Guadalete, Gilão-Almargem, 
Guadiana, Tinto, Odiel, Rodano o Po, estos depósitos, que abarcan entre los 13 ka BP hasta 
aproximadamente los 9-8 ka BP, tienden a rellenar la superficie erosiva dejada por el Último Máximo 
Glacial (Dabrio et al., 1999, 2000; Boski et al., 2002, 2008; Amorosi y Milli, 2001; Amorosi et al., 
2005, 2009; Labaune et al., 2008; Boyer et al, 2005). Sobre estos depósitos fluviales, si están 
presentes, o sobre el paleorrelieve pleistoceno siempre aparece una superficie de inundación sobre la 
cual se depositan sedimentos marinos, fundamentalmente sistemas de barras y estuarios, que tienden a 
migrar hacia el continente (Goy et al., 1996; Dabrio et al., 1999, 2000; Zazo et al., 1996, 2008; Boski 
et al., 2002; Freitas et al., 2002, 2003; Cerraeta et al., 2003; Drago et al., 2004; Amorosi y Milli; 
2001; Amorosi et al., 1999a, 1999b, 2001, 2003, 2005; Boyer et al., 2005; Vella et al., 2005; Gámez, 
2007). La tendencia retrogradante del complejo sedimentario transgresivo (TST) puede presentar 
pequeñas secuencias menores progradantes, como ocurre en el caso de la llanura deltaica del Po y 
Arno (Amorosi et al., 2003, 2005, 2009). Hacia los 7- 6 ka BP, cuando la tasa de ascenso del nivel del 
mar decrece, se forman los sistemas de flechas, con o sin lagoons, y los deltas del Mediterráneo, es 
decir, los cortejos sedimentarios de nivel alto (HST), (Fig. 3.12). 
Coincidiendo con un periodo de ascenso del nivel de mar en torno a los 8 Ka se ha registrado, 
en todo el Hemisferio Norte, un descenso de las temperaturas, mayor aridez y un probable aumento de 
los vientos (Alley y Ágústsdóttir, 2005). Los marcadores geoquímicos indican que se produjo una 
dulcificación y enfriamiento del agua de superficie del Atlántico Norte (Duplessy et al., 1993), como 
determinan Bond et al. (1997) a partir de los registros de dos sondeos realizados en dicha área. Su 
origen no sería tanto un cambio en el volumen de las masas de agua de los océanos (efecto glacio-
eustático) sino del aporte de agua dulce y fría al Atlántico Norte procedente de la ruptura de las 
barreras que separaban del mar los grandes lagos de hielo de América del Norte en torno a los 8.400 
años BP (Clarke et al., 2004; Alley y Ágústsdóttir, 2005). En el sur de Europa (Magny et al., 2003; 
Ariztegui et al., 2001), y en especial en España (Carrión, 2002; Reed et al., 2001; Vegas et al., 2009; 
Dorado et al., 2002), este evento está registrado en los depósitos de los lagos Annecy, Albano, Siles, 
Laguna de Medina, maar de Fuentillejo y las Tablas de Daimiel. En los complejos transgresivos de las 
plataforma marinas del Golfo de Cádiz (González et al., 2004) aparece como una caída o descenso de 
la velocidad de ascenso del nivel del mar, en cambio, en las zonas litorales españolas, al igual que el 
evento Younger Dryas, no se ha podido reconocer (Zazo et al., 2008). En la llanura costera de Arno 
(Italia), ambos eventos se reconocen como episodios regresivos en los que las facies de llanura costera 
se superponen a las facies estuarianas (Amorosi et al., 2009). 
El techo de estos depósitos transgresivos, tanto en los depósitos infralitorales como en los 
depósitos costeros, se corresponde con la superficie de máxima inundación (Maximum flooding 
surface; mfs) de Van Wagoner et al. (1988) y constituye el límite basal de los depósitos de alto nivel 
(HST). Actualmente, se han generalizado los 7 ka BP como fecha aproximada para el máximo 
transgresivo, pero la cota que alcanzó el mar es lo que genera más controversia puesto que, según los 
factores locales, ésta puede variar entre 1 y 2 m sobre el nivel actual (Goy et al., 1998; Viñals y 
Fumanal 1995, Zazo et al., 1996; Zazo, 1999) o localizarse 15 m por debajo de la cota actual 







La evolución del nivel del mar a partir de los 7 ka viene determinada principalmente por causas 
locales, por lo que se han representado tantas curvas del nivel del mar como lugares donde se han 
estudiado. Como ejemplo, y utilizando la recopilación de Farabegoli et al. (2004), la figura 3.13 
muestra una comparativa de curvas obtenidas de los datos puntuales a nivel mundial (Fairbridge et al., 
1962), de terrazas coralinas en la zona del caribe (Bard et al., 1990a, 1996; Fairbanks, 1989) y de 
distintas costas del Mar Mediterráneo tanto a partir del registro sedimentario (Preti, 1999; Somoza et 
al., 1998; Goy et al., 2003; Lambeck et al., 2004b) como arqueológico (Alessio et al., 1998; Sivan et 
al., 2001). 
Durante el Holoceno Superior, con condiciones de nivel del mar alto, se incrementó el aporte 
sedimentario y disminuyó la velocidad de ascenso hasta 1 o 2 mm/a (Dabrio et al., 2000; Lario et al., 
2002; Boski et al., 2008), lo que propició la colmatación progresiva de los estuarios, la progradación 
de los sistemas de flechas litorales y deltas (Dabrio et al., 2000; Lobo et al., 2005; Zazo et al., 2008) y 
la formación de cuñas infralitorales en aquellas zonas donde no existían aportes fluviales (Hernández-
Molina et al., 2000; Fernández-Salas, 2008; Fernández-Salas et al., 2010). Los sistemas de flechas 
litorales y los deltas constituyen los sistemas más idóneos para el análisis de las variaciones relativas 
del nivel del mar durante este periodo por el alto grado de conservación del registro sedimentario y por 
su accesibilidad al estudio con diversas técnicas.  
 
Figura 3.13.- Comparación de las curvas del nivel del mar: (1) datos puntuales (Fairbrige, 1962); (2,3 y 4) 
terrazas coralinas de Barbados y Tahiti (Bard et al., 1990, 1996; Fairbanks, 1989) y de distintas costas del 
mediterráneo; (5) llanura costera del Po (Preti, 1999);(6) Mar Tirreno (Alessio et al., 1998); (7) costa de Israel 
(Sivan et al., 2001); (8) Delta del Ebro (Somoza et al., 1998); (9) cordón litoral de Roquetas (Goy et al., 2003) y 
(10) litoral italiano (Lambeck et al., 2004a).  
Las cuñas infralitorales descritas por Hernández-Molina et al. (2000) en aguas someras de 
Granada y Almería se desarrollaron, durante el periodo de nivel del mar alto holoceno, a partir de las 
corrientes generadas por tormentas, que transportaban sedimento desde el continente hacia el mar. La 
interpretación de los perfiles sísmicos de alta resolución (Hernández-Molina et al., 2000) y su 
correlación con los depósitos costeros próximos (Fernández-Salas, 2008) han permitido individualizar 






1996), y doce unidades menores correlacionables con los grupos de sets que componen las unidades 
progradantes de los cordones litorales de Roquetas (Goy et al., 2003). A la unidad mayor más antigua 
se le ha asignado una edad de 6.500 a 5.200 a BP, mientras que la más moderna se le atribuido una 
edad de 3.700 a BP a la actualidad. Según su configuración interna dichas unidades representan dos 
episodios de progradación relacionados con las fluctuaciones de 6º orden del nivel del mar y pueden 
subdividirse en dos unidades cada una. Las doce unidades menores registran pequeñas variaciones del 
nivel del mar, de los aportes sedimentarios y/o de la dinámica de la costa.  
Los estudios realizados en los mayores deltas modernos del Mar Mediterráneo revelan que su 
desarrollo se inicia entre los 8.500 y los 6.500 años BP (Stanley y Warne, 1994), propiciado por la 
desaceleración en el ascenso del nivel del mar y su relativa estabilización durante el Holoceno (Yoo y 
Park, 2000; Yoo et al., 2002). Durante esta desaceleración se favorece la progradación (Vella et al., 
2005) y comienzan a acumularse las secuencias holocenas cuando la tasa de los aportes fluviales 
supera a la tasa de elevación del nivel del mar en ese segmento de la costa. Este proceso, de carácter 
mundial, se desarrolló en unos 2.000 años aproximadamente, según los datos recopilados por Stanley 
y Warne (1994) en las secciones basales, o cerca de la base, de 36 deltas holocenos. En el litoral 
mediterráneo, Amorosi y Milli (2001) y Somoza et al. (1998), sitúan el inicio de la formación de los 
deltas del Po y Ebro alrededor de los 7.000 años BP, seguida de una rápida desaceleración y posterior 
estabilización. 
Hernández-Molina et al. (1994), Somoza et al. (1998), Fernández-Salas et al. (2003), Amorosi 
et al. (2003), Lobo et al. (2005), Boyer et al. (2005) y Ercilla et al. (2010) han sugerido, para distintos 
deltas del Mediterráneo, que los depósitos de alto nivel holocenos no constituyen un único cuerpo, 
sino que están compuestos por el apilamiento vertical de depósitos sedimentarios menores de 
configuración progradante. Esta estructura interna más compleja se relaciona con las oscilaciones del 
nivel del mar de alta frecuencia de 5º y 6º orden. Los eventos progradantes son causados por ciclos de 
5º orden, mientras las modificaciones de los lóbulos deltaicos han sido atribuidas a la influencia de los 
ciclos de 6º orden. 
Hernández-Molina et al. (1994, 1995) y Fernández-Salas et al. (2003, 2010), en el Mar de 
Alborán, Lobo et al. (2005), en el Golfo de Cadiz, y Ercilla et al., (2010), en el NO de Mar 
Mediterráneo, determinaron que la estructuración interna de los prodeltas se debe al apilamiento de 
dos cuerpos sedimentarios mayores progradantes que estarían relacionados con un nivel del mar 
estable o en ligero descenso. El desarrollo de estos cuerpos se ha correlacionado con las oscilaciones 
de alta frecuencia que modulan la tendencia general y pueden ser equivalentes a los registrados en 
depósitos costeros (Zazo et al., 1994, 1996; Lario et al., 1995; Goy et al., 1996; Dabrio et al., 2000). 
El primero de estos cuerpos, con una configuración de los reflectores progradante sigmoidal, puede 
relacionarse con la fase regresiva que tuvo lugar entre 6.000 y 3.000 años BP, y el segundo, con una 
configuración tangencial-oblicua, que se desarrolla en la fase regresiva entre 2.300 y 1.000 años BP. 
La transición entre ambos está marcada por un deposito agradacional o por una superficie de no 
depósito que corresponde a un ascenso del nivel del mar, mientras, en litoral se reconoce por una 
intensa erosión y la retirada de la línea de costa (Zazo et al., 1996). Para este periodo los estuarios y 
llanuras costeras de la península registran un ascenso del nivel del mar identificado a partir del análisis 
de asociaciones de foraminíferos (Cearreta, 1998; Cearreta et al., 2003; Usera et al., 2002). 
En el Golfo de Cádiz (Lobo et al., 2005), las dos unidades prograndantes se dividen a su vez en 
dos unidades menores limitadas por superficies de erosión, dando lugar a cuatro cuerpos progradantes 
que parecen corresponder a las 4 unidades de barras litorales (H1 a H4) descritas por Zazo et al. (1994, 






unidades se les ha atribuido una periodicidad principal en torno a los 1300-1500 años, pudiendo estar 
relacionado con los ciclos mini-Dansgard/Oeschger o con los ciclos H que Hernández-Molina et al. 
(1994) establecieron en el mar de Alborán. Igualmente, cada una de estas unidades está compuesta de 
unidades progradantes menores, la H1 tiene cuatro unidades inferiores, la H2 está compuesta por tres 
unidades, la H3 por tres y finalmente la H4 incluye 2 unidades, que estarían relacionados con ciclos 
climáticos de escala submilenaria o quizás cambios de pequeña amplitud dentro de los factores 
locales. 
En este sentido, la posible influencia lateral de las corrientes de tormentas desde las 
desembocaduras de los ríos, puede considerarse un agente plausible para la progradación lateral 
(Fernández-Salas, 2008), tal y como se documenta en el prodelta del Río Ebro (Díaz et al., 1996), NW 
de Cataluña (Ercilla et al., 2010) o frente al río Pescara en el Mar Adriático (Puig et al., 2007). Así, los 
periodos alternos de incremento y disminución de la frecuencia de las tormentas pueden producir la 
sucesión de unidades progradantes y agradantes. Igualmente, el cambio de orientación de las 
tormentas debido a fenómenos climáticos puede generar variaciones en los aportes sedimentarios. De 
la misma manera, la orientación de la línea de costa podría ser otro factor importante, ya que 
aumentaría la posible influencia de los flujos de retorno en el fondo inducidos por las tormentas. 
La arquitectura de las zonas emergidas de los deltas mediterráneos varía enormemente de unos a 
otros, debido posiblemente, tanto a los procesos locales como al efecto eustático, considerado el 
proceso principal de las variaciones de sedimentación en todos ellos, si bien aún no se han llevado a 
cabo estudios que corroboren esta hipótesis. 
En el Delta del Ebro el HST holoceno está compuesto de cinco unidades deltaicas progradantes 
y cuatro unidades agradantes resultado de las pequeñas fluctuaciones eustáticas de 5º y 6º orden de 
escala milenaria (Somoza et al., 1998). De la misma manera en las zonas del prodelta las unidades 
agradantes equivalen a momentos de ascenso del nivel del mar mientras las unidades progradantes 
marcan periodos de estabilidad del nivel del mar o leve descenso, todas ellas en un contexto de ligero 
ascenso del nivel del mar a escala regional (Hernández-Molina et al., 1994). La zona proximal de las 
unidades agradantes está compuesta por turbas que se han datado en: 5.300±100 a BP a 5.180±50 a BP 
(a2), 3.300±100 a BP (a3) y entre 2.300±100 a BP, 1.800±50 a BP y 1.200±50 a BP (a4). La 
correlación de las unidades agradantes con las barras litorales del SO peninsular (Zazo et al., 1994) 
llevó a estos autores a proponer cinco eventos de nivel del mar alto: h1 (6.900-6.200 a BP), h2 (5.500-
4.400 a BP), h3 (3.900-2.800 a BP), h4 (2.500-1.100 a BP) y h5 (600 a BP-actualidad), separados por 
unidades progradantes. En la evolución del nivel del mar habría un periodo de ascenso entre los 3000 
y 2700 que parece coincidir con las unidades infralitorales (Hernández-Molina et al., 1994; Lobo et 
al., 2005; Ercilla et al., 2010; Fernández-Salas et al., 2003) y con los depósitos de barras y crestas de 
playas del litoral meridional (Zazo et al., 1994, 1996; Goy et al., 1998, 2003). 
En los deltas del Rodano y Po la arquitectura estratigráfica está caracterizada únicamente por 
parasecuencias progradantes limitadas por superficies de inundación, que indican la alternancia de 
fases de relativa estabilidad del nivel del mar con periodos de rápido ascenso. 
En el caso del Rodano, Labaune et al. (2005) identifican dos periodos de ascenso rápido entre 
6.295-4.585 a BP y 2.120-1.200 a BP con un periodo de estabilidad entre 4.085 y 2.260 a BP. Boyer et 
al. (2005), por su parte, describen cinco secuencias progradantes dentro del HST constituidas por 
sedimentos costeros y de frente deltaico. A la unidad basal (P1), aunque no está datada, se le asigna 
una edad inferior a los 6.700 a cal. BP, edad del nivel infrayacente (unidad del complejo transgresivo); 
la unidad P2 tiene una edad de 5.700 a BP; la unidad P3 se data en torno a 4.035 a BP y la P4 de 






En el delta del Po, Amorosi y Milli (2001) y Amorosi et al. (2005) reconocen 4 secuencias 
regresivas-transgresivas con una escala aproximada de 1.000 años, resultado de la combinación de 
cambios en el nivel del mar, fluctuaciones en los aportes, subsidencia y variaciones autocíclicas en 
flujo de sedimentos. Por el contrario, Stefani y Vincenzi (2005) definieron un esquema ligeramente 
distinto ya que, si bien no diferencian parasecuencias, su correlación de los sondeos analizados les 
permiten hacer algunas precisiones al esquema de Amorosi et al. (2005). Así, identifican secuencias 
de progradación entre 5.500-4.500 a BP, 4.500-3.500 a BP, 3.500-2.700 a BP, 2.700-1.600 a BP y 
1.400-200 a BP, que difícilmente pueden correlacionarse con las parasecuencias de Amorosi et al. 
(2005) o exceptuando alguna particularidad con los deltas del Ebro (Somoza et al., 1998) y Rodano 
(Boyer et al., 2005). 
Especial hincapié se ha hecho en el estudio de la evolución del nivel del mar a partir del 
desarrollo de flechas y cordones litorales en el Sur Peninsular, formados en su mayoría a partir del 
máximo transgresivo (Fig. 3.14). El ejemplo más completo de este tipo de complejos es el de 
Roquetas, ampliamente estudiado por Goy et al. (1997, 1998, 2003), Somoza et al. (1991) y Zazo et 
al. (1994, 2008), pero además se han analizado el de Armação de Pêra (Moura et al., 2007), 
Calahonda (Lario, 1995) y el Rompido y Doñana (Zazo et al., 1994; Rodríguez-Ramírez et al., 1996, 
2000). La generación de las unidades H está unida a fluctuaciones del nivel del mar de escala métrica 
a submétrica parcialmente influenciado por las corrientes costeras (Lario et al., 1995; Goy et al., 2003; 
Zazo et al., 2005, 2008).  
Zazo et al. (1994, 1996, 2001) separan dos conjuntos principales de flechas dentro de las cuales 
hay hiatos sedimentarios menores: el primero entre los 7.000 y 2.700 a BP con un hiato ca. 4.000 BP y 
el segundo desde los 2.400 a. BP hasta la actualidad con un pequeño hiato entre los 900 y 800 a. BP, 
asociándose la separación entre estas dos fases a un cambio en la dirección de los vientos y de las 
derivas litorales. Goy et al. (1996) distinguen entre factores globales (glacio-eustáticos) y regionales 
(oceanográfico y tectónico) como control de la evolución de la línea de costa y particularmente en la 
formación de estas flechas. De las dos fases de mayor progradación de los sistemas de flechas, la 
segunda (2.750 a. BP hasta la actualidad) presentaría una acusada influencia fluvial y a partir de los 
500 a. BP se produce una fuerte progradación. El aporte de sedimento necesario para la formación de 
las flechas provino del incremento de inundaciones en condiciones anticiclónicas, además, bajo estas 
condiciones, hubo un incremento en el aporte de agua atlántica superficial que contribuye a la 
elevación del nivel del mar. 
Goy et al. (2003) diferencian seis unidades progradantes de llanura costera en el Golfo de 
Almería posteriores al máximo transgresivo, que denominan: H1, 7.400 – 6.000 cal BP; H2, 5.400 – 
4.200 cal BP; H3, 4.200 – 3.000 cal BP; H4, 2.700 – 1.900 cal BP; H5, 1.900 – 1.100 cal BP y H6, 500 
cal BP – actualidad. Estas unidades se depositaron durante periodos de nivel relativo del mar alto e 
incremento del aporte sedimentario a la costa y están limitadas por superficies de erosión (gaps) o 
depresiones, de corta duración (300-600 años) que se producen con una ciclicidad milenaria (1.400 a 
3.000 años), (Goy et al., 2003; Zazo et al., 2006, 2008), caracterizados por un nivel del mar bajo y 
escaso aporte, en periodos áridos (Fig. 3.14). El inicio de estos períodos cortos coincide, en algunos 
casos, con los eventos fríos de Bond (Bond et al., 1997), en especial los de 5.900 BP en el 
Mediterráneo; 2800 BP en el Mediterráneo y Atlántico, y 1.400 BP en el Atlántico. Y, aunque en 
menor medida, también concuerdan con los eventos fríos detectados en la SST (Temperatura 
Superficial del agua de mar) del Mediterráneo Occidental, según los datos de Cacho et al. (2001). 
Coincidiendo con los eventos húmedos y las subidas relativas del nivel del mar se formaron en las 
costas de Mallorca terrazas marinas datadas en 4.430 ± 110 14C a. BP, 3.005 ± 90 14C a. BP y 1.780 ± 







Figura 3.14.- Cronoestratigrafía de las unidades prograndantes de cordones litorales y barras fluviales 
(Roquetas, Huelva y Cadiz) y de lóbulos deltaticos (Delta del Ebro) y su correlación con periodos de 
incremento de la aridez deducido por polen en el Atlántico (Santos et al., 2003) y Mediterráneo 
(Pantaleón-Cano et al., 1996; Yll et al., 2003) y con los eventos fríos (Bond et al., 1997; Cacho et al., 
(2001). Tomada de Zazo et al. (2008). 
Cambios a escala secular también se observan en los sistemas de flechas, reflejándose en 
períodos erosivos de corta duración (años) que se registran en la costa mediterránea con una ciclicidad 
de 400 años desde los 3000 a BP, y en la costa atlántica con una ciclicidad de 100 años desde los 
últimos 500 años (Zazo et al., 2005, 2008; Goy et al., 2003). Estos episodios se asocian a subidas 
relativas del nivel del mar (de orden centimétrico) y aumento de bajas presiones (Zazo, 2006). Por su 
parte, los cambios de corto periodo (decenales) se reflejan en la génesis de una cresta de playa y el 
surco adyacente, con tiempos de formación que rondan los ~11,25 años, coincidiendo con el ciclo 
simple de manchas solares y la variabilidad del índice de la NAO. A nivel regional, en el área de 
conexión Atlántico-Mediterráneo, la dirección e intensificación de los vientos dominantes, controlados 
por la posición de los centros de altas y bajas presiones, y que  también afectan a la cantidad de flujo 
de la corriente Atlántica Superficial en el Mediterráneo, es el factor primordial en los cambios 
relativos del nivel del mar (Zazo, 2006). 
En la costa de Huelva, el análisis geomorfológico de los sistemas de flechas de Doñana, y el 
Rompido, junto con datos climáticos y oceanográficos de las últimas cuatro décadas (1956-1996), 
pone en evidencia la formación de crestas de playa y surcos ligados a la alternancia de períodos 
ciclónicos y anticiclónicos (Rodríguez-Ramírez et al., 2000). Esto permite establecer una periodicidad 
del orden de 3-7 y 10-12 años, la primera relacionada con la NAO y la segunda coincidiendo con la 






La estabilización del nivel del mar, a partir del máximo transgresivo (MSF), dio lugar a la 
configuración actual de las zonas litorales del entorno mediterráneo y atlántico peninsular, con 
características morfológicas y sedimentológicas muy similares a las actuales, pudiendo diferenciarse 
las llanuras costeras y los acantilados. 
Las llanuras costeras, normalmente, se constituyeron a partir de cordones litorales, tras los 
cuales se formaron lagunas costeras, marismas o lagoons según el grado de influencia marina (Dupré 
et al., 1988; Sanjaume y Carmona, 1995; Viñals y Fumanal, 1995; Dabrio et al., 2000; Segura et al., 
1997; Brunetti et al., 1998; Freitas et al., 2002, 2003; Usera et al., 2002, 2006; Luque, 2002; Zazo et 
al., 1994, 1996; Zazo, 2006; Cabral et al., 2006; Pavlopoulos et al., 2006; Moura et al., 2007). Los 
análisis estratigráficos, geomorfológicos, paleontológicos y geoquímicos de estos ambientes han 
proporcionado una valiosa información acerca de las variaciones del nivel del mar y la evolución de la 
línea de costa durante los últimos 6.000 a BP (Clavé et al., 2001; Luque, 2002; Freitas et al., 2003; 
Cerraeta et al., 2003; Sivan et al., 2004; Blázquez, 2005; Blázquez et al., 2009; Pavlopoulos et al., 
2003, 2006; Morhange et al., 2000) aunque, hasta el momento, no parecen alcanzar tan buena 
resolución como los análisis estratigráficos de cuñas infralitorales (o prodeltas), deltas y flechas 
litorales. Los análisis geoquímicos en los depósitos costeros pretenden mejorar esta resolución, incluso 
para identificar eventos de pequeña escala temporal y magnitud (Goff y Chague-Goff, 1999; Chague-
Goff et al., 2002), pero sí los comparamos con otras técnicas tradicionales (estratigráficas, 
geomorfológicas, arqueológicas,…), el empleo de la geoquímica en ambientes costeros con el objeto 
de reconocer las variaciones del nivel del mar en época reciente todavía es muy escaso (Dellwig et al., 
1999; Cruces et al., 2004; López-Buendía et al., 1999), y más aún, la calibración de la señal 
geoquímica con otro tipo de herramientas (Freitas et al., 2003; Cundy et al., 2006). 
Los trabajos sobre las llanuras costeras del entorno mediterráneo y atlántico peninsular registran 
pequeñas fluctuaciones del nivel del mar de rango local, que normalmente no coinciden en el tiempo 
entre las distintas zonas, si bien aproximadamente entre los 3.500 a 2.500 a BP se observa de forma 
generalizada en las lagunas costeras unas condiciones restringidas con mayor influencia de agua dulce 
(Mazzini et al., 1999; Clavé et al., 2001; Caldara et al., 2008; Pavlopoulos et al., 2006), que se han 
explicado como respuesta a un descenso del nivel del mar (Mazzini et al., 1999; Caldara et al., 2008), 
a su estabilización (Vött, 2007) e incluso a un ligero ascenso del nivel del mar con un fuerte 
incremento de las precipitaciones y tormentas (Clavé et al, 2001; Vella y Provensal, 2000; Cearreta et 
al., 2003; Freitas et al., 2003; Andrade et al., 2004; Vella et al., 2005; Pavlopoulos et al., 2006). 
Parece que dicho evento es independiente de los efectos locales y de su situación respecto a las 
corrientes oceánicas provenientes del Atlántico Norte, pues es bastante extendido en todo el 
Mediterráneo, incluso en las zonas más orientales del Mediterráneo, donde la costa se encuentra muy 
compartimentada por la actividad tectónica.  
En los acantilados litorales la posición relativa del nivel del mar se determina a partir de los 
notches (cavidades de erosión marina causada sobre el acantilado) y la edificación de 
bioconstrucciones. Se trata de datos muy bien localizados con una edad determinada por lo que se 
utilizan para determinar la influencia del efecto tectónico entre distintas localidades (Pirazzoli, 1991, 
2004, 2005; Pirazzoli et al., 2007; Antonioli et al., 2006a, 2007, 2009; Morhange et al., 2006). En 
costas donde el factor tectónico es poco importante se ha empleado para establecer la acción del factor 
glacio-hidro-isostático en toda la zona mediterránea, determinando que este pudo tener influencia 
entre los 6.000 a BP y los 3.000 a BP según la situación dentro del área mediterránea (Lambeck y 
Bard, 2000; Pirazzoli, 1991; Antonioli et al., 2002, 2003, 2006b; Lambeck et al., 2004a, 2004b; 






acantilados del Sur de Italia y del Mediterráneo oriental donde los notches y las bioconstrucciones se 
encuentran expuestos debido a la tectónica. En la costa mediterránea española, Viñals y Fumanal 
(1995) reconocieron un notch entre 1 a 2 m sobre el nivel del mar actual atribuido al máximo 
transgresivo flandriense, en la zona de Alicante, Gandia y Oliva, coincidiendo con una zona de 
actividad neotectónica. 
En resumen, las diferencias en la posición relativa del nivel del mar desde hace 7.000 a BP a 
escala global se deben fundamentalmente a la distribución diferencial de las masas de agua oceánica 
vía corrientes superficiales (Mórner, 1996). A nivel regional las diferentes tendencias de ascenso o 
descenso del nivel del mar se producen principalmente por los efectos del rebote glacio-hidro-
isostático, dependiendo de la distancia de una determinada costa con relación a los antiguos casquetes; 
y, a nivel local se deben a factores de tipo climático. Así, en el litoral meridional de la Peninsula 
Ibérica la influencia del rebote glacio-hidro-isostático es prácticamente nula (Pirazzoli, 1991, 2004, 
2005; Lambeck et al., 2004a, 2004b), mientras que el análisis, en periodo reciente, de los cambios del 
nivel del mar en relación con la variabilidad del índice NAO (Guerra et al., 2000; Tel, 2005) muestran 
una correlación entre ambos: cuando la NAO presenta valores negativos con vientos asociados del 
Oeste y del Suroeste, alta precipitación y baja temperatura (índice de radiación solar negativa), 
(Rodrigo et al., 1999; Pozo-Vázquez et al., 2004), el nivel medio del mar es más alto y los caudales de 
los ríos presentan mayor variabilidad interanual (Trigo et al., 2004; Pociask-Karteczka, 2006), lo que 
afecta directamente al aporte de sedimentos hacia el mar, y por tanto, a la formación de los depósitos 
costeros (Goy et al., 2003); cuando la NAO presenta valores positivos, dominan los vientos del Norte, 
hay un refuerzo de las masa de aire frío y seco septentrional procedentes de las regiones árticas 
(Cañellas et al., 2010), generándose unas condiciones más severas sobre la parte noroccidental del mar 
mediterráneo (Hurrel et al., 2001) y siendo el nivel medio del mar más bajo. La correlación del índice 
NAO negativo con el aumento de las lluvias y del aporte sedimentario también ha sido descrita en 
otros lugares del Mediterráneo (Cullen y deMenocal, 2000; Maas y Macklin, 2002; Cullen et al., 2002; 
Struglia et al, 2004), así como en el Mar Negro y el Mar Rojo (Lamy et al., 2006). 
Actualmente, los datos de altimetría por satélite del nivel medio en un transecto Oeste-Este del 
Mar Mediterráneo muestran una topografía variable (Mörner, 2005; Zazo, 2006). Estas diferencias 
parecen estar controladas por la mayor o menor entrada de flujo de agua Atlántica Superficial en el 
Mediterráneo.  En algunos casos, como los niveles del mar altos del Mediterráneo oriental y Mar 
Negro pudieran estar en relación con las altas precipitaciones producidas en los últimos años en el Este 
Europeo, por el que discurren los ríos que posteriormente desembocan en la cuenca mediterránea 
(Mörner, 2005). Por ello, las variaciones en el balance hídrico (mayor o menor evaporación, 
precipitación y aporte de ríos) puede reforzar o compensar el ascenso o descenso del nivel del mar 
durante un determinado periodo (Tsimplis y Rixen, 2002). 
El análisis estacional ha demostrado que el nivel del mar cambia más de lo atribuible a la 
expansión/contracción termal (Larnicol et al., 1995). Aparentemente estas variaciones se deben al 
ciclo estacional de intercambio de flujos entre el Atlántico y Mediterráneo a través del Estrecho de 
Gibraltar (Bormans y Garret, 1989; Garret et al., 1990). Es decir, parece que la variabilidad del índice 
NAO, y por tanto, la posición de los sistemas de bajas presiones, es uno de los principales factores en 
la irregularidad topográfica del nivel relativo del mar, independientemente del efecto estérico (Mörner, 
2005; Tel, 2005), existiendo incluso, una buena correlación entre el efecto de apilamiento por el viento 
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El MIS 3 (59-24 ka), a escala global, está asociado a un período relativamente cálido, aunque 
parece tener un patrón climático más complejo, con intervalos cálidos y fríos. Los episodios cálidos 
son rápidos, en torno a décadas y se conocen como Dansgaard-Oeschger (D-O) que acaban en las 
descargas masivas de icebergs denominados como eventos de Heinrich. Estos periodos son seguidos 
por episodios largos de enfriamiento. Las condiciones registradas tanto en sondeos marinos como en 
depósitos continentales de la Península Ibérica son muy similares a las condiciones globales, con 
muchas oscilaciones (Burjachs y Allue, 2003), episodios de D-O y eventos Heinrich (HE 6, HE 5, HE 
4 y H3), (Lebreiro et al., 1996, 2006; Cacho et al., 1999, 2002, 2006; Sánchez-Goñi et al., 2002; 
Fletcher y Sánchez-Goñi, 2008). En las épocas frías las condiciones fueron más áridas (Carrión et al., 
2000; Gómez-Orellana et al., 2007; Vegas et al., 2009), estando además sometida a fuertes vientos del 
sur y del noroeste. Se calcula que durante estos periodos las precipitaciones anuales y la temperatura 
media mínima del mes más frio fueron, respectivamente, unos 400 mm y 6 a 13º C inferiores a los 
actuales. Las temperaturas estivales del océano se estiman también unos 10º C más bajas que las 
actuales (Cacho et al., 1999; Sánchez-Goñi et al., 2002; Sánchez-Goñi y d'Errico, 2005). Frenzel et al. 
(1992) calcularon, para las zonas del litoral y prelitoral mediterráneo, diferencias de temperaturas de -
4 °C a -2 °C (para el mes de Febrero) con respecto a los valores actuales y valores entre200 a 100 mm 
de precipitación más que la actual. Durante los periodos templados, las estimaciones de las 
precipitaciones y temperaturas apuntan a una mayor similitud del clima con la actualidad (Sánchez-
Goñi et al., 2002; Sánchez-Goñi y d´Errico, 2005). El último intervalo con temperaturas suaves dentro 
del MIS 3 tuvo lugar entre los 30 y los 27 ka BP (Carrión y van Geel, 1999). 
El MIS 2, o Último Máximo Glacial, que se extiende entre 23 y 19 ka (Mix et al., 2001), se 
caracteriza por el crecimiento de los casquetes glaciares en el Hemisferio Norte. Las temperaturas 
superficiales del Mediterráneo Occidental disminuyeron unos 6 ºC por debajo de la temperatura actual 
y este descenso alcanzó incluso los 8 ºC en las aguas superficiales del Mar de Alborán (Cacho et al., 
2001). Fue un periodo más frío que el MIS 3, produciéndose los máximos enfriamientos durante los 
eventos de Heinrich (Fletcher y Sanchez-Goñi, 2008). Las secuencias polínicas señalan que las 
condiciones de aridez persistieron (Tzedakis et al., 1997; Carrión y van Geel, 1999; Burjachs y Allue, 
2003; Carrión et al., 2008), manteniéndose las condiciones de variabilidad climática del periodo 
anterior (Burjachs y Julia, 1994; González-Samperiz et al., 2006, 2008), distinguiéndose eventos de 
Heinrich entre 28.000 y 26.000 años BP (HE 3) y entre 22.600 y 20.300 años BP (HE 2), (Sánchez-
Goñi, 2000; González-Sampériz et al., 2002, 2006; Turón et al., 2003). Debido a las características 
orográficas de la Península, las condiciones hídricas del borde norte de la península y del centro y sur 
fueron diferentes, de forma que el registro polínico entre ambas zonas es distinto (Carrión et al., 
2010). 
La transición desde el Último Máximo Glacial al Presente Interglacial es particularmente 
interesante porque los estudios detallados realizados en ambientes marinos (Cacho et al., 2001, 2002) 
muestran que el calentamiento del agua marina se produjo en dos fases (Terminación Ia y Ib) 
separadas por un breve período de enfriamiento en torno a 13- 11,5 ka BP, similar a la descrita en el 
registro continental (Periodo Younger Dryas), (Duplessy et al., 1981; Ruddiman y McIntyre, 1981). 
Desde la última glaciación la SST ascience unos 7 y 9 ºC en el Golfo de Cádiz y Mar Mediterráneo, 
respectivamente. La principal diferencia entre los dos áreas se refiere a la primera fase, que fue 
extremadamente rápida en el Golfo de Cádiz (4 ºC/225 años), pero más lenta (4 ºC/2000 años) en el 
Mar Mediterráneo (aunque empezaron sincrónicamente). Esta transición se ha asociado a un 
incremento de la mezcla vertical las aguas de Alborán, lo que condujo a un enfriamiento del flujo de 






las conclusiones de Jiménez-Espejo et al. (2008), durante este periodo la intensificación de los vientos 
locales produjo un incremento en la entrada de agua Atlántica por el Estrecho de Gibraltar. 
Las secuencias polínicas, durante este intervalo transicional, registran un gran desarrollo forestal 
favorecido por un ascenso de temperatura acompañado del incremento progresivo de la humedad 
(Carrión, 2002; Pantaleón-Cano et al., 1999, 2003; Muñoz-Sobrino et al., 2001; González-Samperíz et 
al., 2006). También el Younger Dryas puede reconocerse a partir de los datos polínicos que, en este 
casos, indican un incremento en las condiciones de aridez para toda la Península Ibérica (Carrión et 
al., 1998; Muñoz-Sobrino et al., 1997, 2004; Valero-Garcés et al., 2000a, 2000b; Vegas et al., 2003; 
Gil-García et al. 2007; Carrión y van Geel, 1999; Yll et al., 2003; Fletcher y Sánchez-Goñi, 2008).  
El Presente Interglacial (MIS 1), u Holoceno, se caracteriza porque los casquetes polares se 
circunscriben a los polos. En la Península Ibérica, los numerosos registros climáticos muestran una 
gran variabilidad de las condiciones climáticas tanto por la posición geográfica como por la edad en la 
que suceden los cambios. En general, los registros polínicos muestran una tendencia al incremento de 
la aridez (Jalut et al., 2000), con notables diferencias en la velocidad de su establecimiento, entre el 
noroeste peninsular, donde se produce más gradualmente, y el sureste, donde son mucho más bruscas. 
El registro marino Holoceno se inicia con temperaturas en torno a 20ºC en el Mar de Alborán, 
que progresivamente fueron descendiendo del orden de 1ºC (Cacho et al., 2001; CLIVAR, 2010). Los 
registros polínicos marinos y terrestres (Dorado et al., 1998, 2002; Giralt et al., 1999; Muñoz-Sobrino 
et al., 2001; Carrión, 2002; Pantaleón-Cano et al. 2003; González-Samperíz et al., 2006, 2008; 
Carrión et al., 2004, 2007; Ruiz-Zapata y Gil-García, 2013) apuntan a  condiciones significativamente 
más húmedas que las actuales, que se establecieron diacrónicamente entre el norte y el sur, siendo 
anteriores en la vertiente norte. En torno a los 7-5,5 ka BP se ha propuesto una transición de 
condiciones húmedas a áridas y quizás más frías, marcado por una reducción de la masa forestal 
arbórea y la expansión de la vegetación de estepa (Jalut et al., 2000, 2009; Carrión et al., 2010). Estas 
variaciones podrían ser consecuencia del establecimiento, de forma generalizada, del clima 
típicamente mediterráneo, con marcada estacionalidad y veranos secos, aunque también en el registro 
polínico pudieran estar amplificados por la antropización y alteración del paisaje (Jalut et al., 2000; 
Martínez-Cortizas et al., 2009).  
En torno a los 8.2 ka se produjo un evento frío que tuvo como resultado un aumento de la 
aridez, si bien debido a su carácter repentino sólo ha quedado registrado en algunas secuencias 
polínicas terrestres como la Laguna Medina (Reed et al., 2001), el lago Estanya (Morellón et al., 
2009) o la turbera de Chan do Lamoso (Muñoz-Sobrino et al., 2005, 2007) y en el registro marino del 
mar Alborán (Cacho et al., 2001, 2002; Jiménez-Espejo et al., 2008).  
El gran número de registros climáticos terrestres para los últimos 5.000 años en la Península 
Ibérica y lo relativamente fácil que es contrastarlos con registros arqueológicos, históricos e 
instrumentales ha permitido resaltar la amplia variabilidad climática de este periodo.  
En torno a los 4.500 años BP los registros polínicos terrestres registran un periodo de intensa 
aridez, sin relación evidente con un episodios de enfriamiento, aunque, como ya se ha comentado 
anteriormente, es posible que el registro aparezca reforzado por la actividad antrópica (Pantaleón-
Cano et al., 1996; Dorado et al., 1998, 2002; Jalut et al., 2000; Yll et al., 2003; Muñoz-Sobrino et al., 






Una nueva fase árida se registra entre finales de la Edad del Bronce y principios de la Edad de 
Hierro (3.500 años BP) tanto en los depósitos continentales de la Península Ibérica (Jalut et al., 2000; 
Carrión, 2002; Carrión et al, 2010; Fletcher et al., 2007; Martín-Puertas et al., 2008, 2010) como en el 
registro marino (Bernárdez et al., 2008; Combourieu Nebout et al., 2009; Nieto-Moreno et al., 2011). 
Durante este evento en el mar de Alborán se produce un descenso de la temperatura de superficie, 
asociado a la intensificación de la entrada de agua fría atlántica (Cacho et al., 1999; Emeis et al., 
2000).  
El Periodo húmedo Ibero-Romano (2.600-1.600 años BP) se caracteriza por un incremento 
generalizado de las precipitaciones y unas temperaturas moderadas en toda la Península Ibérica, como 
se ha reconocido en los registros polínicos (Desprat et al., 2003; Gil-García et al., 2007; Gónzalez-
Sampériz et al., 2008; Ruiz-Zapata et al., 2010), en el expansión de las zonas lacustres (Martín-Puertas 
et al., 2008, 2009, 2010) y en una mayor actividad fluvial (Bernárdez et al., 2008; Thorndycraft y 
Benito, 2006; Benito et al., 2008; Macklin et al., 2006; Lebreiro et al., 2006). Este periodo viene 
sucedido por la Anomalía Climática Medieval (1.600-600 años BP) marcada por una primera etapa 
relativamente árida y fría, con un gran descenso de los niveles de lagos (Julià et al., 1998; Valero-
Garcés et al., 2008; Riera et al., 2004; Morellón et al., 2009; Ruiz-Zapata y Gil-García, 2013) y una 
segunda etapa más cálida y húmeda (Martínez-Cortizas et al. 1999; Julià et al., 1998; Jalut et al., 
2000; Desprat et al., 2003; Riera et al., 2004; Gil-García et al., 2007; Ruiz-Zapata et al., 2010). 
Finalmente, la Pequeña Edad de Hielo (en torno a 1600-1850 años BP) se caracteriza por un 
descenso generalizado de las temperaturas en toda la Península (Julià et al., 1998; Desprat et al. 2003; 
Riera et al. 2004; Gil-García et al., 2007; Martín-Puertas et al., 2008; González-Sampériz et al., 
2008). En cuanto a las precipitaciones se ha observado una gran variabilidad, si bien, en general existe 
un incremento de disponibilidad hídrica como resultado del aumento de las inundaciones catastróficas 
y la alternancia de periodos secos y húmedos (Barriendos y Martin-Vide, 1998; Barriendos et al., 
1998; Benito et al., 2003, 2008; Moreno et al., 2008; Lebreiro et al., 2006). Estas condiciones 
climáticas coinciden con las variaciones del índice NAO (Cook et al., 2002), de forma que los años de 
mayor variabilidad atmosférica concuerdan con un valor negativo de NAO. 
3.4. CONCLUSIONES DE LOS ANTECEDENTES 
En síntesis, se observa que los estudios sobre la evolución del nivel del mar y las variaciones de 
los sistemas costeros en el Holoceno han ido incrementándose con el tiempo, y son cada vez más 
abundantes los trabajos publicados en diferentes ambientes sedimentarios litorales. Esto se debe a que 
la forma de entender y mejorar el conocimiento sobre las variaciones del nivel del mar se está 
realizando a partir de la comparación entre datos de distintas áreas y ambientes, de forma, que se 
puedan corroborar las hipótesis propuestas.  
Los depósitos del Pleistoceno Superior y Holoceno del litoral español están marcados por las 
variaciones eustáticas pero se ha descuidado la influencia que haya podido tener la tectónica sobre el 
registro sedimentario y, por tanto, las conclusiones derivadas de estos depósitos pueden estar sujetas a 
algunas modificaciones. Además hay factores locales que no se han tenido suficientemente en cuenta, 
como son: (a) el factor climático, que se analiza en un contexto regional, de forma que su influencia es 
fundamentalmente sobre la eustasia pero sin importar el efecto local que puede producir la mayor o 
menor cantidad de aportes; (b) el factor fisiográfico y (c) la tectónica local. 
Una particularidad importante de la costa castellonense, según los estudios precedentes 






insignificante en comparación con los demás y, en particular, con la eustasia. Es por ello que el estudio 
de sus depósitos debe permitir obtener una curva relativa de variaciones del nivel del mar bastante 
fiable. Pero igualmente prestaremos una atención especial a éste factor, para no estar incurriendo en 
errores sobre la estimación de las variaciones del nivel del mar.  
Habitualmente no se considera la importancia de los procesos erosivos en la evolución de la 
sedimentación de los depósitos litorales, por ello habrá que tenerlos muy presentes a la hora de 
estudiar los humedales, aun teniendo en cuenta que los lagos son sistemas deposicionales con un 








CAPÍTULO 4. OBJETIVOS 
Los antecedentes geológicos, que se recogen en el capítulo anterior, muestran una serie de 
trabajos que tenían como objeto caracterizar los depósitos cuaternarios, fundamentalmente los 
depósitos pleistocenos y, con menor detalle, los depósitos holocenos. En general ninguno de ellos ha 
seguido unos criterios estratigráficos definidos, por tanto, reconstruir la evolución sedimentaria de 
forma clara y ordenada es difícil y, más aún, analizar en detalle los factores o causas que dieron lugar 
a los cambios observados durante la sedimentación cuaternaria de las Planas de Sagunto y Castellón.  
Nuestro interés, en un principio, se centró en determinar las variaciones del nivel del mar 
estudiando los depósitos litorales holocenos, y más concretamente, en los humedales costeros. A partir 
de una estratigrafía de detalle esperábamos determinar los factores regionales y locales responsables 
de las variaciones de la sedimentación, para este periodo. Las dudas sobre el contexto geológico en el 
que se formaron estas lagunas, hizo que el trabajo se extendiera hasta las últimas fases de relleno de 
los depósitos Pleistoceno Superior. De esta forma, se intentaría determinar los factores regionales 
(eustatismo, clima y tectónica) que controlan la sedimentación para el periodo comprendido entre el 
Pleistoceno superior y la actualidad, e incluir los factores locales (corrientes, vientos, etc.) para los 
últimos 7 ka, a partir del estudio de los humedales. En el análisis de los depósitos lacustres se 
intentaría mejorar la resolución del trabajo con un muestreo detallado de geoquímica, que además de 
permitir diferenciar los depósitos con mayor precisión, también supondrá comprender mejor las 
condiciones de sedimentación. 
Una de las principales causas de los cambios en la sedimentación costera durante el Holoceno es 
el eustatismo, pero como hemos visto en los antecedentes, dependiendo de la zona y del tipo de 
depósitos, existen incongruencias en el número de oscilaciones registradas, sus edades, ritmicidades, 
velocidades, tendencias, etc., por lo que es necesario que aumente el número de datos disponibles, en 
cada una de las regiones litorales del Mar Mediterráneo Occidental. De esta forma, se podrán 
establecer con mayor precisión las causas o factores de las oscilaciones en el nivel del mar, el origen 
de estas, y quizás, conocer sus tendencias futuras.  
Se acepta que otro de los factores más influyente de los cambios relativos del nivel del mar es el 
clima, tanto por estar asociado a los cambios glacio-eustáticos (factor regional de ciclicidad de 4º 
orden), como porque está directamente relacionado con los factores locales (factores de alta 
frecuencia, 5º y 6º orden), como son las corrientes oceánicas y atmosféricas, la temperatura superficial 
del agua, los vientos, etc. Los cambios glacio-eustáticos son bien conocidos pero la influencia del 
clima en los factores locales todavía está en discusión, y aprovechando las características de los 
humedales costeros de Almenara, Nules y Benicasim, donde prácticamente todo el aporte de agua 
procede del acuífero libre plio-pleistoceno, directamente asociado con la precipitación, podremos 
relacionar los niveles freáticos y condiciones hidrogeoquímicas de los humedales con las condiciones 
de humedad de la zona a lo largo del Holoceno. De forma que, las fluctuaciones climáticas de la zona, 
junto con los datos aportados en el entorno de la Península Ibérica podrán vincularse con las 
oscilaciones del nivel del mar observadas y determinar que factor local tiene mayor influencia; e 
incluso, para un periodo reciente, intentaremos apoyarnos en los datos históricos de los que se dispone 
en la zona para correlacionar el clima con estas variaciones del nivel del mar. 
La fuerte influencia que ejerce el nivel del mar sobre la sedimentación costera durante el 
registro reciente a veces hace olvidar otros factores, de forma que se puede estar incurriendo en errores 





tectónico regional descrito en los antecedentes sino que habrá que estudiar la influencia de la tectónica 
local en los depósitos estudiados. 
Finalmente, una ventaja del estudio de humedales costeros sobre otros sistemas litorales, y que 
con frecuencia no se tiene en cuenta, son los procesos de erosión. La erosión es muy frecuente en 
sistemas clásticos costeros (deltas o flechas litorales, por ejemplo), que además son ambientes con 
tasas de sedimentación muy variables. Por el contrario, las lagunas tienden a experimentar menor 
número de eventos o procesos de erosión y sus tasas de sedimentación son mucho más constantes. 
Teniendo en cuenta los aspectos explicados anteriormente nos hemos propuesto los siguientes 
objetivos: 
1. Describir, datar y reconstruir la arquitectura estratigráfica del relleno sedimentario de las 
Planas de Sagunto y Castellón. 
2. Caracterizar dicho relleno sedimentario desde el punto de vista geoquímico.  
3. Identificar las condiciones de sedimentación de los distintos ambientes, incidiendo, con 
mayor detalle en los humedales costeros de Almenara, Nules y Benicasim. 
4. Realizar mapas paleogeográficos para distintos momentos, desde el Pleistoceno Superior 
hasta la actualidad, de forma que se obtenga la evolución sedimentaria de las llanuras costeras de 
Castellón y Sagunto para este periodo. 
5. Delimitar la influencia del clima, el eustatismo y la tectónica local en la arquitectura 
estratigráfica del relleno sedimentario para el periodo considerado. 
6. Determinar la escala de actuación (local, regional o global) de los procesos identificados 
mediante su correlación con los resultados de estudios comparables sobre otros lugares del 
Mediterráneo. 
7. Integrar todos los datos en un modelo de funcionamiento de las cuencas de Castellón y 
Sagunto desde el Pleistoceno Superior hasta la actualidad, con el ánimo de proponer una curva 







CAPITULO 5. METODOLOGÍA 
En este capítulo se detallan los procedimientos y herramientas utilizados para alcanzar los 
objetivos de este estudio, adaptando el orden de los distintos apartados al del plan de trabajo (Fig. 5.1). 
Figura 5.1.- Esquema conceptual de la metodología aplicada. 
5.1. RECOPILACIÓN BIBLIOGRÁFICA 
La búsqueda de la bibliografía relacionada con la temática propuesta en nuestro estudio 
representa el punto de partida de la investigación y ha continuado hasta la  fase de redacción de esta 
memoria. Se ha subdividido según la naturaleza de las referencias recabadas  en: información 
geológica e información documental histórica y arqueológica. 
5.1.1. Información geológica 
Durante las primeras fases del estudio se realizó una recopilación de trabajos sobre la geología 
del levante peninsular, su contexto geológico, geomorfológico y estructural, y aquellos que hicieran 
especial hincapié en la evolución estratigráfica y sedimentológica y su relación con el nivel del mar 
durante la época reciente. Según avanzaba el estudio, se fueron reuniendo datos sobre todo el Mar 
Mediterráneo, su evolución durante el Pleistoceno y Holoceno y la influencia del clima sobre los 
ambientes litorales, especialmente los humedales costeros y los sistemas deltaicos.  
Una buena parte de la revisión bibliográfica estuvo condicionada por la necesidad de conocer 
tanto el uso como la interpretación de los datos obtenidos a partir de determinadas técnicas analíticas. 
Además, dada la importancia de los resultados geoquímicos para este trabajo, se realizó una 
exhaustiva recopilación de información relacionada con las características geoquímicas de ambientes 






5.1.2. Información histórica y arqueológica 
La recopilación y análisis de datos históricos y arqueológicos en trabajos de depósitos recientes 
se utiliza habitualmente para identificar y datar eventos, y en muchos de los casos, para apoyar las 
conclusiones obtenidas del análisis sedimentológico (Zazo et al., 1996; Dabrio et al., 1999, 2000; 
Luque, 2002; Valero-Garcés et al., 2003; Luque y Julià, 2002; Luque et al., 2004; Riera et al., 2004). 
La búsqueda bibliográfica de este tipo de documentos  se ha estructurado en tres líneas:  
 Datos relativos a la posición de línea de costa. A partir de distintos escritos (crónicas, 
diarios, anuarios,…) que hacen referencia a la línea de costa de lugares particulares o 
accidentes geográficos significativos (pueblos, torres, castillos, puertos, etc.), se puede 
reconstruir la línea de costa en determinados momentos. La utilización de estos datos, junto 
con los mapas históricos, ayuda a construir mapas paleogeográficos.  
En la zona levantina el primer mapa reconocido es el “Valentiae Regni olim Contestanorum 
Si Ptolemaeo, Edentanorum Si Plinio Credimus Typus” de Abraham Ortelius datado en 
torno a 1584-1595. La información gráfica contenida en los mapas hasta el siglo XVIII es de 
poco valor, aunque permiten reconocer la orografía de la línea de costa (Figs. 5.2 y 5.3). Se 
han consultado unos 30 mapas o croquis de la zona levantina, obtenidos de la Cartoteca de 
la Facultad de Humanidades “Joan Reglà”de la Universidad de Valencia, del Archivo 
Cartográfico y de Estudios Geográficos del Centro Geográfico del Ejército y de la Cartoteca 
de la Biblioteca Nacional. 
  
Figura 5.2.- Mapa “Regni Valentiae Typus” de Mercator y Hondius en 1609 y detalle del área de estudio en el 
mapa reeditado en 1628. 
Otra fuente de datos relativos a la situación del mar en determinados momentos son los 
yacimientos arqueológicos. La zona estudiada es rica en yacimientos desde el Epipaleolítico 
(hace unos 6500 años), periodo en el que fue colonizada según indican los restos del 
yacimiento de Almenara. Los datos arqueológicos recogidos en la zona permiten reconstruir 
las características climáticas en distintos periodos y, además, a partir del comportamiento 
humano inferido por los arqueólogos se puede deducir su posición con respecto al mar 
(Mateu et al., 1985). Un ejemplo evidente es la presencia de antiguos puertos marítimos, 
que indican claramente la posición y la altura relativa con respecto al mar, aunque en esta 
zona, la mayoría eran construcciones simples (muelles de madera o desembarcaderos en la 
costa) que no han dejado restos arqueológicos demasiado claros, a excepción de la gran 





sólo se ha podido reconocer con total certeza una zona portuaria romana, en las cercanías 
del Puerto de Sagunto, en el área denominada Grau Vell, y que según Aranegui et al. (1985, 
1998) sus restos se encuentran sumergidos.  
 
Figura 5.3.- “Mapa del Reyno de Valencia” por Antonio Josef Cavanilles en 1795. Incluye escala numérica y 
gráfica. 
 Datos climáticos. La influencia del clima sobre el nivel del mar, y particularmente sobre el 
Mediterráneo ha sido demostrada por numerosos autores (Sivan et al., 1999, 2001, 2004; 
Lambeck y Bard, 2000; Peltier, 2002; Lambeck et al., 2004a, 2004b; Pirazzoli, 2005; 
Lambeck y Purcell, 2005; Peltier y Fairbanks, 2006; Zazo, 2006; entre otros), además el 
clima es uno de los factores que más afecta a los sistemas costeros hasta el punto de 
condicionar su propia existencia. Por ejemplo, los periodos de sequía pueden generar 
descensos en la lámina de agua de las lagunas costeras provocando incluso su desaparición 
y eventos esporádicos como lluvias torrenciales (muy frecuentes en el levante peninsular) 
pueden favorecer la entrada de sedimentos detríticos de tamaños de grano anómalos en los 
sistemas lacustres. 
Se han recopilado datos relativos a los periodos de la “Pequeña Edad de Hielo” o el 
“Optimo Climático Medieval”, que permitirán relacionar las condiciones climáticas con el 
nivel relativo del mar y las condiciones sedimentológicas de los humedales.  
 Datos de actividad antrópica. La gran influencia que ha ejercido el hombre en esta región se 
refleja en la posición de la línea de costa y en el grado de conservación de los ambientes 
costeros, sobre todo de los humedales. Así como ejemplo, los espigones construidos para 
proteger las playas o los puertos han producido en las partes de sotavento, una fuerte 
erosión, que en algún caso ha llegado a provocar la desaparición parcial de playas y 
humedales (Fig. 5.4). Igualmente, la intensa deforestación producida a partir del siglo XVIII 
(Soriano, 2000) pudo incrementar la erosión de los relieves circundantes a los marjales 





tener en cuenta los diversos intentos de desecación de los humedales que se han llevado a 
cabo, sobre todo a partir de la marcha de los romanos. 
 
 
Figura 5.4.- Comparativa entre el puerto de Sagunto en el año 1937 (foto superior) y el actual (foto inferior). La 
construcción de los diques ha generado una gran acumulación en la zona de barlovento (flecha negra) y una 
pérdida de sedimento en la zona de sotavento (flecha roja). El triángulo rojo señala un punto de referencia 
común a las dos fotografías, aunque la escala sea diferente. 
Las fuentes bibliográficas históricas y arqueológicas han sido: 
 Archivo del Reino de Valencia. Paseo de la Alameda, 22. 46010. Valencia.  
 Archivo Histórico Provincial de Castellón. Calle Rafalafena, 29. 12003. Castellón.  
 Archivo – Biblioteca de la Excma. Diputación de Castellón. Plaza Las Aulas, 1. 12001. 
Castellón. 
 Biblioteca Valenciana. Avenida de la Constitución, 284. 46019. Valencia. 
 Servicio de información bibliográfica. Bibliotecas de Universidad de Valencia. Calle La 
Nave, 2. 46003. Valencia. 
 Biblioteca de Humanidades “Joan Reglà”. Calle Artes Gráficas, 13. 46010. Valencia.  
 Archivo de la Diputación Provincial de Valencia. Calle Beato Nicolás Factor, 1. 46007. 
Valencia. 





 Biblioteca Nacional de España. Sede Central de Madrid. Paseo de Recoletos 20-22. 28071. 
Madrid.  
5.2. TRABAJO DE CAMPO 
Los trabajos de campo han consistido en el levantamiento de la cartografía geológica y la 
perforación de sondeos. 
5.2.1. Cartografía Geológica 
Se ha llevado a cabo una revisión de la cartografía existente (Goy et al., 1972a,1972b, 1973a, 
1973b; Gutiérrez Elorza y Pedraza, 1973; Obis y Canerot, 1972; Goy, 1978; Barnolas et al., 1983; 
Gabaldón et al., 1983; López-Buendía, 1995) y se ha cartografiado la zona de estudio a escala 
1:25.000, para lo cual, se ha utilizado ortofotografías áreas digitales del Ministerio de Agricultura 
(SIGPAC), del Instituto Cartográfico Valenciano y del Plan Nacional de Ortofotografía Aérea 
(PNOA), y las fotografías áreas convencionales a escala 1:30.000 y 1:18.000. La escasez de cortes 
naturales en el área de estudio impidió el levantamiento de columnas estratigráficas de gran potencia, 
y sólo en el caso de los materiales pleistocenos, donde se encajan los ríos Mijares, Palancia, Rambla 
de la Viuda y alguna otra pequeña rambla se pudieron estudiar cortes estratigráficos y fotomontajes de 
la parte superior de estos depósitos. Para el estudio de los materiales holocenos Hubo que recurir a 
perforar sondeos de longitud variable 
5.2.2. Sondeos 
Los puntos de perforación se eligieron con la información aportada por los datos históricos y 
arqueológicos, además de los aspectos geológicos observados en superficie, de forma que pudieran 
atravesar materiales representativos de la mayor influencia marina y, a la vez , permitieran reconstruir 
la arquitectura estratigráfica para el final del Pleistoceno y el Holoceno (Fig. 5.5).  
Se han perforado sondeos a rotación y a percusión. 
5.2.2.1. Sondeos a rotación 
Se han perforado 5 sondeos a rotación con recuperación de testigo continuo; tres de ellos en los 
humedales de Almenara, Nules y Benicasim, y dos en las proximidades de las desembocaduras de los 
ríos Palancia y Mijares.  
Los sondeos se han perforado con una máquina de sondeos Neptuno-2000 adaptada a un camión 
del Servicio de Sondeos del Parque Móvil de Maquinaria del Ministerio de Medio Ambiente (Fig. 
5.6). La mayor profundidad se alcanzó en el sondeo de Almenara donde se superaron los 50 m, aunque 
la profundidad media fue de 25 m. En las maniobras se ha utilizado un tubo simple y sólo en los 
niveles conglomeráticos cementados del Pleistoceno fue necesario emplear una batería de tubo doble 
(wireline). Los testigos recuperados presentan diámetros entre 95 y 110 mm y longitudes en torno a 1 
m, coincidiendo con la profundidad asignada a cada maniobra con el objetivo de reducir lo máximo 
posible la compactación producida por la perforación.  













Figura 5.6.- Maquina de sondeo a rotación Neptuno – 2000. Sondeo de Almenara. 
5.2.2.2. Sondeos a percusión 
En las áreas donde la litología era presumiblemente menos compacta se perforaron sondeos a 
percusión, o vibracore, con un conjunto portátil denominado coloquialmente Cobra. Se trata de un 
pequeño equipo compuesto por un generador eléctrico y una cabeza de perforación con un martillo 
neumático eléctrico que realiza sondeos de 63 mm de diámetro (Fig. 5.7). La cabeza de perforación 
consta de un tubo cilíndrico de más de 1 m de longitud, en cuyo interior se ajusta un tubo de 
metacrilato (Fig. 5.8), de forma que ningún proceso pueda modificar las propiedades físico-químicas 
de la muestra durante la extracción, lo que no impide cierta deformación, en particular la 
compactación o deformación de estructuras sedimentarias. La longitud máxima de las maniobras fue 
de 1 m, determinada por la longitud del tubo de la cabeza, disminuyendo en aquellos sitios donde la 
posibilidad de arrastre de maniobras anteriores fuese mayor. Así, en las maniobras más profundas, 
donde es mayor la posibilidad de arrastrar sedimento de las paredes del sondeo durante el descenso, la 
profundidad a sondear no superó en ningún caso los 80 cm. El mecanismo de extracción de las 
maniobras consiste en un sistema de palancas y rodamientos (Fig. 5.9). Los principios básicos del 
mecanismo de utilización de un vibracore fueron detallados por Lanesky et al. (1979) y puestos al día 
por Glew et al. (2001).  
La ventaja de este mecanismo de recuperación respecto a otros métodos portables es que 
permite superar niveles más compactados y de granulometrías mayores. En este caso, se penetraron 
niveles de arenas con espesores superiores a 1,5 m de potencia y con cierto grado de cementación. 
Además, al quedar guardados los testigos herméticamente desde el momento de la extracción, la 





condiciones más naturales, y así medir las propiedades físicas inalteradas con el multi sensor core 
logger (MSCL) antes de llevar a cabo los muestreos sistemáticos (geoquímico, rayos-X, 
granulometría, etc.), que modifican las propiedades físico-químicas del sedimento.  
  
Figura 5.7.- Perforación de vibracore en la zona de Nules 
sobre limos.  
Figura 5.8.- Tubos de sondeos. Se observa los 
distintos cambios de litología a través de las 
paredes de metacrilato. 
 
Figura 5.9.- Mecanismo de palanca para la extracción de las maniobras. 
En total se han perforado 10 sondeos de este tipo en los tres marjales (Fig. 5.5), alcanzándose 
una profundidad máxima de 6,20 m y una mínima de 1,95 m.  Tres de los sondeos se encuentran 
situados a pocos centímetros de la embocadura de los sondeos a rotación de Almenara, Nules y 
Benicasim. La repetición, de al menos, los dos primeros metros de los sondeos largos pretende obviar 
la perdida de material que se produce durante el inicio de un sondeo a retropercusión en sedimentos 
poco consolidados.  





5.3. TRABAJOS DE LABORATORIO 
5.3.1. Multi-Sensor Core Logger (MSCL) 
El MSCL permite la determinación de las propiedades físicas de los sedimentos que depende de 
la composición mineralógica y textural. El MSCL permite obtener un registro continuo y de alta 
resolución de las propiedades físicas en depósitos lacustres y aluviales, donde con frecuencia el 
reconocimiento visual no es suficiente para detectar cambios en la composición de los sedimentos. 
El MSCL sólo se puede utilizar en testigos no consolidados y en tubo de metacrilato; por ello 
únicamente se ha empleado en los testigos de los sondeos a percusión. 
Las técnicas geofísicas para la testificación de sondeos comenzaron a desarrollarse en la 
industria petrolífera a partir de los trabajos de Schlumberger de principios del s. XX,  y tienen como 
finalidad caracterizar las rocas perforadas mediante diversos sensores, obteniendo a lo largo de las 
paredes del sondeo diversos logs (diagrafías). A partir de estas diagrafías se pueden determinar las 
características, de los materiales atravesados y de los fluidos que pudieran contener (Rider, 1986). 
Partiendo de esta experiencia, y aprovechando la posibilidad de obtener testigos continuos, se 
comenzaron a aplicar estas técnicas en sondeos de investigación de zonas marinas profundas (Ocean 
Drilling Program). Posteriormente y de manera directa sobre el testigo obtenido se empezaron a medir 
las características individuales en el laboratorio para, finalmente, concentrar todas las herramientas en 
un único equipo (“Multi-sensor core logger”). 
Este equipo permite estudiar los testigos con varios sensores a la vez, de una forma rápida, 
sistemática, de bajo coste y sin pérdida de material del testigo. Cuenta con la ventaja de ser, una 
técnica analítica no destructiva, por lo que es uno de los primeros ensayos de laboratorio a los que se 
someten  sondeos, marinos y continentales, para deducir eventos, ciclicidades y tendencias en la 
sedimentación, la formación de determinados minerales, las variaciones en la salinidad del sedimento, 
los cambios en las tasas de sedimentación y otros parámetros.  
El MSCL utilizado se ubica en los Laboratorios del Instituto Geológico y Minero de España e 
incorpora sensores necesarios para registrar: diámetro del sondeo, velocidad ondas-P, amplitud ondas-
P, susceptibilidad magnética, impedancia, densidad, factor de porosidad y resistividad del material a 
estudiar (Fig. 5.10). Está construido por la compañía inglesa GEOTEKTM (Schultheiss et al., 1988; 
Weaver y Schultheiss, 1990; Gunn y Best, 1998) y fue adquirido por el IGME en el año 2004, 
coincidiendo con la perforación de nuestros sondeos, de forma que la calibración y las primeras 
medidas se efectuaron ese mismo año sobre los testigos recuperados de los diez vibracores. 
En sedimentos lacustres, el MSCL se restringe tradicionalmente a obtener datos de 
susceptibilidad magnética que permiten detectar la llegada de aportes terrígenos al ambiente 
sedimentario (Keen y Shane, 1990; Dean et al., 1996; Lees et al., 1998; Dean y Schwalb, 2000; 
Wagner et al., 2006; Moreno et al., 2007), permitiendo correlacionar eventos entre distintos sondeos 
(Abrantes et al., 2005). Nuestro objetivo se ha ampliado ante la posibilidad de establecer parámetros 
que pueden correlacionarse con determinadas composiciones o texturas, para realizar una 







Figura 5.10.- Multi-sensor core logger de los Laboratorios de IGME. 
El protocolo seguido y las características de los parámetros medidos se detallan en el Anexo I. 
De los 8 parámetros medidos los que han aportado mayor información son la densidad y la 
susceptibilidad magnética. Ambos parámetros están directamente relacionados con la composición del 
material estudiado, por lo que su respuesta refleja inequívocamente la composición litológica del 
sedimento. En cambio los otros parámetros, debido a las características de los sedimentos, al agua que 
pueden contener y a la metodología utilizada no han aportado datos resolutivos, y sólo en algunos 
casos han podido ayudar a la caracterización de los depósitos. Por ello, en la descripción de las 
columnas estratigráficas se aporta la información de la densidad y susceptibilidad magnética medidas, 
aunque en el Anexo II se encuentran los datos obtenidos de todos los parámetros y las conclusiones 
obtenidas de la comparación entre los datos geofísicos y los geoquímicos. 
5.3.2. Muestreo 
Los muestreos se realizaron teniendo en cuenta la técnica analítica que se iba a utilizar y el 
objetivo perseguido. Así, la caracterización mineralógica de los depósitos, tanto en testigo de sondeo 
como de campo, se efectuó según las litologías observadas de visu.  
En el caso del muestreo geoquímico, la escala elegida ha variado entre los sondeos a rotación y 
los vibracore, según la homogeneidad del depósito y, sobre todo, la resolución deseada. En los 
sondeos a rotación se ha muestreado con un espaciado entre muestras de 20 cm y no más de 2 cm de 
grosor, para caracterizar adecuadamente los del Pleistoceno hasta la actualidad. Sólo en las zonas que 
pudieran tener un mayor interés, porque los depósitos mostraran mayores variaciones litológicas, se ha 
efectuado un muestreo cada 10 cm. Por contra, en la parte basal de los depósitos pleistocenos del 
Sondeo de Benicasim, la mala recuperación y la homogeneidad del depósito obligaron a aumentar el 
espaciado entre muestras hasta los 2 m. En lo que respecta al muestreo de los tres vibracores es 





dependiendo del grado de compactación. El objetivo en este caso era reconocer los cambios 
geoquímicos para los últimos milenios con una gran resolución temporal. 
Finalmente, el muestreo para dataciones se ha efectuado a base y techo de las secuencias 
sedimentarias reconocidas a simple vista, siempre condicionado por las características litológicas, 
puesto que era necesario que las muestras tuvieran el mayor contenido posible en carbono orgánico. 
5.3.3. Análisis mineralógico 
Para la caracterización mineral de los distintos depósitos se ha recurrido a la difracción de rayos 
X (DRX).  
Los análisis se han llevado a cabo en los Laboratorios del Instituto Geológico y Minero de 
España utilizando un equipo X’Pert PRO MPD de PANalytical equipado con tubo de cobre (40mA; 
40kV), monocromador de grafito y rendija automática. El software de captación de datos empleado es 
la versión 2.1.a del Data Collector (PANalytical). El posterior análisis e interpretación de los datos 
obtenidos, llevado a cabo en el Laboratorio, se ha realizado con el software HighScore versión 3.0.4 
(PANalytical) y las bases de Datos PDF-2 (ICDD) y CODJanuary2012. 
La caracterización mineralógica de la roca total se realizó con el método del polvo cristalino 
(DRXP), trabajando sobre la muestra previamente molida para obtener un tamaño de partícula menor 
de 0,074 mm y realizando un barrido, en el intervalo 2º – 65º 2θ, con tamaño de paso 0,0167°. 
Para la determinación de las especies de filosilicatos presentes en la fracción arcilla se 
prepararon agregados orientados que se han estudiado en ambiente normal, solvatados con etilenglicol 
en fase vapor a 60°C durante 48 horas y calentados a 550°C durante dos horas. 
En cuanto a la estimación semicuantitativa de las fases cristalinas se ha utilizado el “Método de 
los Poderes Reflectantes” (Schultz, 1964; Barahona, 1974), tomando los resultados obtenidos como 
indicadores relativos de la concentración de cada mineral identificado en la muestra. 
5.3.4. Análisis geoquímico 
Los ensayos se han llevado a cabo en los Laboratorios del Instituto Geológico y Minero, donde 
se analizaron las muestras de los sondeos a rotación, y el Laboratorio ALS Chemex de Canadá, donde 
se ensayaron las muestras de los sondeos a percusión. En ambos casos, las muestras se molieron 
previamente para asegurar un tamaño de grano inferior a 0.074 mm requerido en los diferentes 
ensayos. 
Los datos obtenidos se recogen en el Anexo III, separados según las facies identificadas. 
5.3.4.1. Determinación de carbono y azufre 
Los resultados de los ensayos de los laboratorios encargados de la determinación del carbono 
(total, orgánico e inorgánico) y azufre total, aunque son equivalentes, muestran algunas diferencias 
pues cada laboratorio sigue sus propios procedimientos técnicos. 
En el Laboratorio de Geoquímica del IGME, el análisis de carbono total y de azufre se ha 
llevado a cabo con un analizador elemental ELTRA CS-800. El método consiste en la combustión de 





En algunas muestras se consideró conveniente discriminar entre carbono orgánico e inorgánico, para 
lo que se ensayaron de nuevo en el analizador elemental tras someterlas a un ataque con ácido 
clorhídrico al 10%, obteniendo el valor de TOC (carbono orgánico total). El valor de carbono 
inorgánico se calcula como la diferencia entre el carbono total y el carbono orgánico. 
Por su parte, en el laboratorio de ALS Chemex, la determinación del carbono total y del azufre se 
ha realizado con un analizador elemental LECO. El carbono inorgánico (TIC) se ha obtenido tras 
filtrar con ácido clorhídrico y medir el CO2 resultante con un gasómetro. La cantidad de carbono 
orgánico se expresa entonces como la diferencia entre carbono total y carbono inorgánico. 
En las muestras en las que no se ha podido determinar con estos ensayos los valores del TIC o 
TOC, bien por sus características o por ajuste presupuestario, se ha optado por aplicar la aproximación 
definida por Dean (1974 y 1999) para calcular el carbono orgánico a partir de la cantidad de materia 
orgánica. Así, para determinar la materia orgánica se ha utilizado el método de Walkley-Black, basado 
en la valoración con dicromato potásico en medio ácido. En los sondeos de Almenara y Benicasim 
donde se ha estimado que la cantidad de carbono orgánico representa la mitad de la materia orgánica 
total de una muestra (Dean 1974, 1999). Se ha utilizado este método en contra del cálculo a partir de la 
pérdida por calcinación a 950º multiplicado por 0,276 propuesto por Dean (1974), porque no se 
ajustaban con el carbono total medido, posiblemente debido a la presencia de diferentes litologías 
(Santisteban et al., 2004). 
5.3.4.2. Determinación de elementos mayoritarios y menores 
Para cuantificar los elementos mayores se recurrió a la fluorescencia de rayos X en los 
Laboratorios del IGME y el Laboratorio de ALS Chemex. Las muestras se prepararon en forma de 
perlas fundidas mezcladas con tetraborato de litio que se midieron en equipos de espectrometría de 
rayos X. 
La técnica se basa en la radiación secundaria característica que emiten los elementos al ser 
irradiados con un haz de rayos X. La medida de las longitudes de onda e intensidades de los diferentes 
elementos presentes en una muestra reflejan sus concentraciones. 
En los Laboratorios del IGME se utilizo un equipo Magix de PANalytical, y se analizaron: Si, 
Al, Fe, Ca, Ti, Mn, K, Mg y P. Estos análisis de elementos mayores por FRX se completan con la 
determinación del sodio, mediante la fusión de la muestra con metaboraro de litio y su análisis con un 
espectrofotómetro de absorción atómica (VARIAN FS- 220), y la pérdida por calcinación (PPC) de las 
sustancias volátiles a 950º C. 
En el laboratorio de ALS Chemex se cuantificaron los siguientes elementos: Si, Al, Fe, Ca, Mg, 
Na, K, Cr, Ti, Mn, P, Sr y Ba. 
5.3.4.3. Determinación de elementos traza 
Los análisis de elementos traza se han realizado en los Laboratorios del IGME aplicando dos 
técnicas diferentes pero con sensibilidades muy parecidas: la fluorescencia de rayos X y la 
espectrometría óptica de emisión atómica con plasma de acoplamiento inductivo (ICP-AES), en 
función de la cantidad de muestra disponible, ya que la primera requiere un tamaño de muestra mayor 





A diferencia de los análisis de elementos mayores con FRX, descritos anteriormente, para 
determinar elementos traza la muestra se mezcla con un agente aglutinante (Elvacite) y se comprime 
en una prensa hidráulica para conseguir una pastilla. 
En el caso de la espectrometría de emisión atómica, basada en la emisión de longitudes de onda 
características de los distintos elementos (dentro del rango de la luz visible), al tratarse de muestras 
sólidas se sometieron a una digestión con una mezcla de ácidos fluorhídrico, nítrico y perclórico 
concentrada hasta sequedad, diluyéndose el residuo resultante en ácido clorhídrico al 10%. Una vez 
preparadas las muestras se introducen en el equipo, un Variant Vista-MPX, en forma líquida. 
5.3.4.4. Determinación de nitrógeno 
Los análisis para conocer la proporción de nitrógeno (N), basados en el método Kjeldahl, se han 
efectuado en los Laboratorios del IGME. 
Este método se fundamenta en la transformación del nitrógeno total de la muestra en sales de 
amonio, que después se valoran por volumetría ácido- base. Consta de tres etapas: (1) digestión, en la 
que el nitrógeno se convierte en ion amonio; (2) destilación, separación por arrastre con vapor del 
amoníaco, y posterior solubilización en una solución ácida de concentración conocida; y (3) 
valoración en la que se mide la cantidad de ácido neutralizado por el amoníaco disuelto obteniéndose 
la cantidad de nitrógeno presente en la muestra inicial. 
5.3.5. Realización de láminas delgadas 
Los niveles cementados y calcretas reconocidos en las secuencias pleistocenas y holocenas se 
estudiaron en láminas delgadas preparadas en el Laboratorio de Ensayos Tecnológicos del IGME. 
5.3.6. Dataciones  
Se efectuaron dataciones por tres técnicas distintas: 14C, U/Th y luminiscencia estimulada 
ópticamente (OSL). Las dataciones por U/Th no dieron resultado debido a la abundancia de minerales 
detríticos que tenían las muestras. 
5.3.6.1. Dataciones radiométricas de 14C 
Teniendo en cuenta la edad relativa (Pleistoceno-Holoceno) de los distintos sistemas 
deposicionales reconocidos y la naturaleza de los materiales investigados se consideró que las 
dataciones radiométricas con el isótopo de carbono-14 eran las más apropiadas para nuestro objetivo. 
La combinación de estas dataciones con criterios estratigráficos ha permitido reconstruir la evolución 
de la cuenca. 
El método se fundamenta en la perdida de 14C de la muestra, por desintegración radioactiva a 
14N, de un cantidad de carbono inicial, de forma que la proporción entre ambos varía progresivamente 
(Arnold, 1995). 
Existen dos técnicas para la datación por radiocarbono: puede llevarse a cabo por datación 
radiométrica convencional o por el acelerador de espectrometría de masas (AMS). La primera detecta 
partículas beta a partir de la descomposición de átomos de14C, mientras que el acelerador de 
espectrometría de masas realiza el contaje del isótopo 14C directamente, lo que mejora la sensibilidad 





La cantidad de muestra necesaria para la determinación por radiocarbono dependerá de su 
contenido en carbono orgánico puesto que se necesita que supere un umbral mínimo del 1% del 
carbono total. La precisión de la edad calculada depende de la cantidad de carbono orgánico de la 
muestra y también de su antigüedad, cuanto más antigua menor precisión. El muestreo para las 
dataciones fue especialmente cuidadoso para evitar la contaminación con partículas de carbono de 
fuentes actuales. Así, el material a datar se recogió de la zona del núcleo de los sondeos con un 
espesor en torno a 3 cm, aumentando el espesor hasta los 5 cm en zonas con bajo contenido en 
carbono orgánico, y se empaquetó en bolsas dobles de plástico. Pese a la escrupulosidad del muestreo 
se han detectado errores debidos a contaminación, tanto procedentes de fuentes de mayor edad como 
otras más jóvenes. 
Los análisis se han llevado a cabo en el laboratorio de GADAM Centre (Gliwice Absolute 
Dating Methods Centre, Departament of Radioisotopes Institute of Physics, Silesian University of 
Technology, Poland), utilizando el método de radiocarbono convencional o el AMS, según la cantidad 
de carbono orgánico contenido en el sedimento. 
El laboratorio GADAM Centre calibró las edades aplicando el programa de software OxCal 
v3.10 de Ramsey (2006), muy utilizado en arqueología. Este programa usa como referencia la curva 
IntCal04 (Reimer et al., 2004) basadas en datos de dendrología (Stuiver et al., 1998), corales (Bard et 
al., 1998; Burr et al., 2004; Cutler et al., 2004; Fairbanks et al., 2005) y foraminíferos (Hughen et al., 
2004).  
Buscando un programa de calibración de aplicación geológica se ha optado por el Calib versión 
6.1.0 del mismo grupo (Stuiver y Reimer, 1993; Stuiver et al., 2003) que desarrolló la curva IntCal09 
(Reimer et al., 2009). La edad calibrada se ha obtenido de la media de los valores con mayor 
probabilidad de encontrarse en el intervalo de dos veces la desviación estándar (Fig. 5.12). 
Figura 5.12.- Ejemplos de calibración con el programa Calib 6.1.0. En el eje de ordenadas se introduce la edad 
de radiocarbono con el rango de incertidumbre (1 o 2 veces la desviación estándar) y se refleja en la curva de 
calibración para obtener los rangos de edad calibrada. Nótese que las sinuosidades de la curva pueden dar 






5.3.6.2. Dataciones por luminiscencia estimulada ópticamente (OSL) 
Las dataciones por OSL se llevaron a cabo como apoyo a los resultados obtenidos por 14C en los 
depósitos detríticos donde la cantidad de carbono era muy baja o las edades esperables superaban su 
rango de medida.  
Las medidas se han realizado en el laboratorio del departamento de Geografía de la Universidad 
de Sheffield (UK) por la Dra. Alicia Medialdea.  
El principio de esta técnica es que los minerales de cuarzo expuesto durante cierto tiempo a 
radiación ionizante absorben energía acumulando cargas atrapadas en su estructura y al ser 
estimulados con luz, estas cargas se recombinan liberando la energía almacenada emitiendo señal 
luminiscente. De esta forma se puede determinar la edad de la última exposición de un sedimento a luz 
solar.  
La dosis de radiación que recibe un grano de cuarzo enterrado viene de los radionucleidos 
externos, principalmente de las series del U, Th y 40K, y una mínima parte de la radiación cósmica. 
Un problema habitual de este método de datación es el “blanqueamiento” parcial de los granos 
de cuarzo cuando quedan expuestos al sol durante los procesos de erosión, transporte y sedimentación 
previos a su enterramiento. Si los granos de cuarzo no pierden la dosis que habían recibido 
anteriormente, antes de su enterramiento definitivo por diversas causas (tiempo de exposición pequeño 
o condiciones del medio que no permitieron que la luz incidiera directamente) entonces la medida no 
corresponde a este último enterramiento sino a la suma de estos y la distribución de la dosis de los 
granos de cuarzo presenta una amplia dispersión . En este caso, para el cálculo de la dosis equivalente, 
y la edad correspondiente, se aplica un modelo de edad mínima, IEU (Internal-External Consistency 
Criteria, Thomsen et al., 2005; Medialdea et al., 2014). Como ejemplo la dosis medida de la muestra 
de Castellón-1, donde se ha estimado la dosis a partir del 18% de las medidas (Fig. 5.13). 
 
Figura. 5.13.- Distribución de dosis, con una dispersión por encima del 47%, basada en la medida de 72 
alícuotas (n=45 pasan los criterios de selección) de la muestra Castellón-1B. El círculo indica la población 
(18%) identificada por el modelo IEU como “bien blanqueada” y por tanto, utilizada para la estimación de la 






5.4. TRABAJOS DE GABINETE 
Los trabajos de gabinete abarcan el tratamiento de los datos, su representación y posterior 
análisis e incorporación aesta memoria, para lo cual se han utilizado diversos programas informáticos. 
El tratamiento de datos estadísticos se ha realizado con hojas de cálculo y programas de análisis 
numéricos como son el SPSS 12.0 y R 2.2.0. El tratamiento de imágenes y la preparación de las figuras 
se han realizado con Adobe Photoshop, Adobe Illustrator y Corel Draw 14. Los datos climáticos 
obtenidos de los registros documentales históricos de los últimos cuatro siglos se han analizado con el 
software libre AnClim. Los datos históricos referidos a la posición de la línea de costa y 
principalmente los de torres vigía, atalayas, etc., se han introducido y manipulado en un SIG (Sistema 
de Información Geográfica), ArcView 3.2 y ArcGis 9.2. 
Dada la importancia que tiene en el desarrollo de este trabajo, a continuación se expone 
brevemente el análisis estadístico aplicado a los datos geoquímicos. 
5.4.1. Análisis de regresión lineal 
Es una técnica estadística utilizada para conocer el grado de dependencia, en nuestro caso 
elementos químicos. La cuantificación de esta relación se hace a través del “coeficiente de correlación 
múltiple”. 
En el contexto del análisis de la regresión lineal simple, el coeficiente de correlación múltiple 
(R) establece una medida del grado de asociación lineal entre la variable respuesta (y) y la variable 
predictora (x), que es la recta de regresión estimada. Se define a partir de n pares de observaciones, 

























verificándose que – 1 ≤ R ≤ 1. 
En este caso: 
 Si hay relación lineal positiva, R tiene un valor próximo a 1. 
 Si hay relación lineal negativa R es próximo a –1. 
 Si la relación lineal es débil R tendrá un valor próximo a 0. 
Su cuadrado, denominado coeficiente de determinación múltiple, puede interpretarse como el 
porcentaje de variabilidad de y (variable respuesta) explicado por la regresión. Cuando R2 es igual a 1, 
todos los puntos se encuentran sobre la recta de regresión estimada y "el ajuste es perfecto". 
5.4.2. Análisis multivariante 
El propósito de estos análisis es identificar los factores más relevantes que expliquen la 
variabilidad en los datos y determinar las interrelaciones entre un número muy elevado de datos. De 





los datos estadísticos, o las ecuaciones, con los que se pueden distinguir grupos dentro de un conjunto 
muestra. Este análisis puede agrupar sedimentos de la misma procedencia, o bien, establecer criterios 
que permitan decidir futuros análisis en grupos previamente estructurados. La mayor parte de los 
estudios físico-químicos utilizan un gran número de variables para su descripción; sin embargo, 
muchas de las variables pueden estar relacionadas, por lo que casi siempre existe información 
duplicada, y se hace muy difícil entender su estructura esencial; y el análisis clasificatorio tiende a 
simplificar el número de variables. Las técnicas más utilizadas para la clasificación son: el análisis 
discriminante y el análisis cluster.  
En cuanto a las relaciones de interdependencia, pueden estudiarse con el análisis de regresión 
múltiple, análisis factorial, análisis de correspondencias y análisis de componentes principales. Este 
último ha sido el que hemos aplicados para evaluar los datos obtenidos de los ensayos geoquímicos. El 
análisis se ha realizado mediante el lenguaje de programación de análisis de datos estadísticos R de 
Ihaka y Gentleman (1996). 
5.4.2.1. Análisis de componentes principales 
Se trata de un método estadístico utilizado para ordenar y reducir el número de variables, según 
sus relaciones (Hartmann, 2007). Es decir, se trata de sustituir un gran número de variables por unas 
pocas nuevas, sin pérdida de información, lo que facilita el análisis y la interpretación de los datos.  
Su aplicación permite discriminar distintas facies e incluso caracterizar el ambiente de 
formación mediante la reducción de la complejidad del modelo geoquímico y la clasificación de las 
variables y muestras en grupos naturales (Mezzadri y Saccani, 1989; Rocha et al., 1999; Santisteban et 
al., 2004; Machado et al., 2005; Cundy et al., 2006; Mediato y Santisteban, 2006) y es un método 
preciso para la separar los orígenes de los sedimentos (Boyle, 2001).  
Algunos autores (Boyle et al., 1999; Boyle, 2001; Marchal et al., 2002) han utilizado también el 
análisis de componentes principales como método estadístico para comparar la composición de los 
sedimentos de distintas áreas geográficas. En nuestro caso, sólo se ha llevado a cabo el análisis de 
componentes principales entre diferentes lugares cuando su comportamiento geoquímico resulta 
parecido, de forma que las varianzas entre los distintos elementos sean similares. 
Las variaciones de las distintas componentes principales a lo largo del tiempo indican la 
evolución del sistema, a escala de facies o de todo el sistema deposicional. Por ejemplo, Santisteban et 
al. (2004) separan varias facies según la afinidad de cada una de ellas a los diversos grupos de 





Figura 5.14.- (a) Discriminación en varias facies. (b) Caracterización de cada una de las facies. 
(modificado de Santisteban et al., 2004) 
El análisis permite, además, conocer la relación de cada muestra con las distintas variables, y 
por tanto, la evolución del depósito. 
Otro ejemplo, donde Julià y Luque (2006) muestran la evolución geoquímica y los procesos 
naturales y antrópicos de un sistema lacustre en el tiempo (Fig. 5.15). 
 
Figura 5.15.- Evolución de un sistema lacustre desde el año 900 hasta la actualidad (modificado de 
Julià y Luque, 2006). 
 









PARTE II: ESTRATIGRAFÍA Y SEDIMENTOLOGÍA 
En esta parte se expondrán los resultados obtenidos del análisis sedimentológico, estratigráfico 
y geoquímico de los depósitos del Pleistoceno superior y Holoceno, separados en dos unidades 
aloestratigráficas diferentes por una discontinuidad. 
CAPITULO 6. ESTRATIGRAFÍA 
En este epígrafe se recoge la información estratigráfica básica de la que se partirá para la 
diferenciación de las distintas unidades, y posteriormente, la construcción de un modelo evolutivo. 
Primero se describirán las columnas estratigráficas, seguido de la definición del contexto 
cronoestratigráfico en el que se sitúan los sedimentos de las llanuras costeras, para lo cual, se expondrá 
el análisis de las dataciones radiométricas que se han obtenido. Y finalmente, se establecerá el 
armazón estratigráfico de los depósitos estudiados. 
La arquitectura estratigráfica en depósitos cuaternarios continentales ha sido, y es, muy difícil 
de establecer según los criterios de las distintas comisiones estratigráficas: la Comisión 
Norteamericana de Nomenclatura Estratigráfica (NACSN, 1983) y la Subcomisión Internacional de 
Clasificación Estratigráfica (ISSC), (Salvador, 1994), y más aún, si es un área litoral donde se 
interdigitan depósitos costeros marinos y continentales. En este trabajo se define formalmente las 
unidades estratigráficas que conforman las llanuras costeras según las guías de las comisiones 
internacionales, pero dado su complejidad, sobre todo para mostrar su evolución vertical, nos 
apoyaremos en las distintas ramas de la estratigrafía. Además, tenemos la intención de relacionar los 
datos obtenidos con otras zonas costeras y marinas que normalmente se basan en la estratigrafía 
secuencial. 
Los depósitos cuaternarios suelen presentarse aislados y cuando se superponen están separados 
por discontinuidades, de forma que los límites morfológicos subdividen los depósitos cuaternarios en 
unidades estratigráficas menores. Es decir, se recurre a criterios geomorfológicos para distinguir 
unidades morfoestratigráficas (Hughes, 2007), siendo muy escasos los trabajos donde se emplean 
criterios estratigráficos (Hudges, 2010). En la mayoría de estos trabajos se recurre a criterios 
estratigráficos formales basados en los principios de la aloestratigrafía, la cual define e identifica 
unidades estratigráficas a partir de límites discordantes (NACSN, 1983), de forma que, las 
discontinuidades marcan los límites de las unidades y su evolución. Salvador (1994) equiparó las 
unidades aloestratigráficas con las unidades limitadas por discontinuidades en la propuesta de la Guía 
de Estratigrafía Internacional. Estas unidades genéticas se definen a partir de rasgos estratigráficos 
objetivos que suponen cambios o procesos tectónicos, eustáticos o climáticos que afectan a toda la 
cuenca con carácter regional. 
Se puede barajar la posibilidad de utilizar la cronoestratigrafía para definir las distintas unidades 
pero la idea se desvanece por la presencia de numerosas discordancias dentro de los bordes de cuenca. 
Estas discontinuidades no permiten mantener la premisa de que las unidades cronoestratigráficas 
deben estar limitadas por superficies sincrónicas. De igual manera, la litoestratigrafía, que diferencia 
unidades según sus propiedades litológicas, tampoco es fácilmente aplicable en depósitos costeros 
donde los cambios litológicos son tan frecuentes (Autin, 1996). Por el contrario, la aloestratigrafía 
permite establecer unidades sedimentarias relacionadas genéticamente aunque sea en depósitos 





La mayoría de los trabajos de depósitos litorales o deltas pleistocenos y holocenos utilizan como 
herramienta la estratigrafía secuencial (Somoza et al., 1998; Dabrio et al., 2000; Amorosi et al, 2003, 
2005, 2009; Amorosi y Milli, 2001; entre otros). La estratigrafía secuencial no es formal pero analiza 
los cambios en los modelos de apilamiento en respuesta a las variaciones en el espacio de 
acomodación y los aportes sedimentarios (Catuneanu et al., 2009, 2010). En este caso, los límites de 
unidades o secuencias son discontinuidades o sus superficies correlativas (Mitchum et al., 1977). Así, 
dentro de la secuencias de depósito, el límite Holoceno-Pleistoceno se ha considerado 
tradicionalmente como un límite tipo I de van Wagoner et al. (1988), tras el cual se deposita una 
secuencia completa de edad holocena. De esta forma, es mucho más sencillo explicar la evolución de 
los bordes de cuenca mientras según los principios de la unidades estratigráficas formales, es muy 
complicado establecer los límites de las unidades puesto que han de ser grandes discontinuidades 
(Catuneanu et al. 2009; Hanneman y Wideman, 2010). En síntesis, en muchos casos, como en esta 
memoria de tesis, el enfoque depende del objetivo y viene determinado por la escala de trabajo o 
rango, así, a mayor rango de escala, donde nuestro interés se centra en los procesos a escala de cuenca 
que han producido las grandes discontinuidades, usaremos la aloestratigrafía, aunque siempre 
vinculada, si es posible, con la estratigrafía secuencial, y para la reconstrucción de cambios de 
pequeño rango en las condiciones ambientales del borde de la cuenca utilizaremos la estratigrafía 
secuencial, en cualquiera de sus ramas.  
6.1. DESCRIPCIÓN DE LAS COLUMNAS ESTRATIGRÁFICAS 
Se describen las columnas estratigráficas de los 15 sondeos según la posición geográfica, de sur 
a norte (Fig. 6.1), incluyendo en la documentación gráfica (Anexo IV) la información más relevante 
del MSCL, la situación del muestreo para la difracción de rayos-X, las dataciones calibradas y los 
datos de geoquímica.  
La descripción de los sondeos se basa fundamentalmente en criterios litológicos, a los que se 












6.1.1. Sondeo del río Palancia (Coordenadas UTM: 738719/4395110) 
Sondeo ubicado junto a la desembocadura del río Palancia, en el paraje denominado Plans de 
Canet, aproximadamente a 1 km de la línea de costa y una altura de 8 m respecto al nivel del mar (Fig. 
6.2. y 6.3). El sondeo se realizó a rotación, con recuperación continua de testigo pero, al igual que 
ocurre en el sondeo del río Mijares los materiales son de granulometría gruesa lo que no permitió una 
buena recuperación, especialmente en la base de los sedimentos holocenos, por lo que también se optó 
por utilizar doble tubería (wireline) y recuperar los ripios. Alcanzó una profundidad de 32 m, cortando 
materiales de edad Pleistoceno y Holoceno. 
Geológicamente, el sondeo se ubica sobre una terraza aluvial constituida por arenas limosas 
pardas con abundantes intercalaciones conglomeráticas. 
Descripción (Fig. 6.4 y Anexo IV): 
Tramo 1. 32,1 – 30,3 m: Conglomerado rojo muy cementado. Cantos redondeados, principalmente de 
calizas, t areniscas rojas (Buntsandstein) y areniscas amarillas. El centil es superior a 10 cm.  
Tramo 2. 30,3 – 29,60 m: Tramo de mala recuperación de ripios. Aparecen abundantes fragmentos de 
calizas, cuarcitas blancas y areniscas rojas, aunque también se reconocen cantos blandos margosos. 
Posiblemente se trata de restos un caliche o costra carbonatada.  
Tramo 3. 29,6 – 20,30 m: Tramo perforado con tricono donde sólo se han extraído ripios. Está constituido 
por un conglomerado pardo-rojizo con cantos de calizas mesozoicas, areniscas rojas, cuarcitas blancas 





Figura 6.2.- Ubicación del sondeo del 
río Palancia. Base topográfica: Mapa 
Sagunto 668-IV (58-52) MTN25. 
Cuadrícula UTM (Huso 30, ED50) 




Figura 6.3.- Fotografía área oblicua 
con la situación del sondeo del río 
Palancia. Fuente: Consejería de Medio 






aunque, no ha sido posible definir si el conglomerado es matriz o granosoportado. Presenta 
intercalaciones limosas con cantos dispersos. 
Tramo 4. 20,30 – 18,40 m: Limo arcilloso pardo-rojizo con cantos redondeados. Los cantos son de calizas 
y cuarcitas, con un centil de 5 cm. La escasa recuperación del tramo no permitió describir los contactos 
inferior y superior. 
Tramo 5. 18,40 – 16,40 m: Ripios. Gravas de cantos redondeados con matriz limosa de tonos pardo-
rojizos. Los cantos corresponden calizas, areniscas rojas y cuarcitas.  
Tramo 6. 16,40 – 15,50 m: Tramo no recuperado. Posiblemente constituido por los mismos cantos de los 
que está compuesto el tramo anterior. 
Tramo 7. 15,50 – 15,10 m: Arenas gruesas, pardo-rojizas, con algún canto redondeado disperso. Hacia el 
techo trazas de raíces rellenas de nódulos de carbonatos.  
Tramo 8. 15,10 – 13,10 m: Gravas con abundante matriz arenosa. Los cantos son de areniscas rojas y 
calizas redondeadas. El mayor centil se encuentra a base del tramo y tiene un diámetro superior a los 10 
cm. El contacto con la unidad inferior es neto.  
Tramo 9. 13,10 – 12,75 m: Gravas de grano fino ligeramente cementadas. Cantos de calizas subangulosos. 
Contacto inferior gradual. 
Tramo 10. 12,75 – 9,70 m: Gravas de color pardo-rojizo con abundante matriz arenosa. Los cantos son 
calizas,  areniscas rojas y cuarcitas redondeadas. Los mayores tamaños aparecen en la parte inferior del 
tramo. Centil de 9 cm. El contacto inferior se ha interpretado como neto, aunque la recuperación no fue 
completa. 
Tramo 11. 9,70 – 8,25 m: Gravas finas (2-3 cm) arenosas con fragmentos de gasterópodos que pasan en la 
vertical a arenas arcillosas. En la parte superior aparecen trazas de raíces rellenas por nódulos de 
carbonatos (1-2 cm). 
Figura 6.4.- Imagen de la base del sondeo del río Palancia entre los metros 32,10 m a 20,30 m.  
Tramo 12. 8,25 – 7,00 m: Gravas limo-arenosas, matriz soportadas, con cantos redondeados y alongados 
(centil en torno 5 cm). Hacia el techo disminuye el tamaño de los clastos y aumenta la matriz. 
Tramo 13. 7,00 – 6,40 m: Gravas con abundante matriz limosa que hacia el techo pasan a arenas pardas y, 
finalmente, arcillas pardas con algún canto disperso y nódulos de carbonatos. Contacto inferior gradual. 
Tramo 14. 6,40 – 5,90 m: Gravas medias con matriz limo-arenosa. Mala recuperación del contacto inferior 
que parece muy brusco. 
Tramo 15. 5,90 – 5,50 m: Limos pardos con pequeños cantos dispersos. Presentan nódulos de carbonatos a 
favor de trazas de raíces. Contacto inferior brusco aunque la recuperación no ha sido completa. 
Tramo 16. 5,50 – 4,00 m: Gravas gruesas pardas clastosoportadas con matriz limosa. Presenta un centil de 





arenas pardas con cantos dispersos. Se reconocen pequeños fragmentos de bivalvos. Contacto inferior 
neto y brusco. 
Tramo 17. 4,00 – 3,30 m: Arcillas y limos arcillosos pardos. En parte superior se observan óxidos de hierro. 
Intercalación de limos pardos. el contacto inferior fue mal recuperado. 
Tramo 18. 3,30 – 2,10 m: Arenas pardas con laminación horizontal. Hacia el techo disminuye el tamaño de 
grano. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 19. 2,10 – 1,10 m: Limos y limos arcillosos pardos con laminación horizontal. 
Tramo 20. 1,10 – 0,50 m: Arenas pardas. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 21. 0,50 – 0,00 m: Relleno antrópico. Lateralmente, en un afloramiento próximo, se ha reconocido 
limo arenoso pardo con fragmentos de gasterópodos y cantos dispersos. 
6.1.2. Sondeo C7 (Coordenadas UTM: 739796/4398973) 
Se ha perforado en el marjal de Almenara en las inmediaciones de Canet de Berenguer (Fig. 
6.5), en el paraje denominado Les Salines, aproximadamente a 580 m de distancia de la línea de costa 
actual (playa Almardà). La embocadura se situó a una cota de 1 m y alcanzó una profundidad de 6,20 
m. Desde el punto de vista geológico se sitúa en el borde sur del marjal de Almenara, cerca del 





Figura 6.5.- Ubicación del sondeo C7. Base 
topográfica: Mapa Sagunto 668-IV (58-52) 
MTN25. Cuadrícula UTM (Huso 30, ED50) 





Figura 6.6.- Ortofotografía área con 
la situación del sondeo C7. Fuente: 






Descripción (Fig. 6.7 y Anexo IV): 
Tramo 1. 6,20 – 5,73 m: Arcilla limosa de tonos pardos con la base cementada. Concreciones 
carbonatadas pequeñas (< 5 mm) que hacia el techo disminuyen progresivamente. Presenta algún resto 
de gasterópodo en la base, mientras en los últimos 10 cm hay un incremento progresivo de óxidos de 
hierro y moteados verdosos. Los minerales reconocidos en la difracción de rayos-X son: cuarzo, calcita, 
filosilicatos (illita, caolinita y vermiculita) y feldespatos. 
Tramo 2. 5,73 – 5,42 m: Arcillas grises que pasan verticalmente a negras debido posiblemente a un 
aumento paulatino de la materia orgánica. El contacto inferior es neto. Algún  gasterópodo disperso. 
Los minerales característicos son: cuarzo, filosilicatos (illita, caolinita y vermiculita), calcita, feldespato 
potásico, y trazas de pirita y yeso. 
Tramo 3. 5,42 – 4,86 m: Turba hémica negra con gasterópodos enteros. Presenta concentraciones rojas 
de fibras de vegetación dispersos y fragmentos de raíces pardas verticales. En torno a 4,96 aparece un 
nivel de concentración gasterópodos dulceacuícolas enteros. Se han identificado  cuarzo, calcita, 
feldespato potásico y trazas de yeso con difracción de rayos X. El contacto inferior es gradual. 
Tramo 4. 4,86 – 4,84 m: Margas (fango) pardas con abundantes foraminíferos, fragmentos de 
gasterópodos y caráceas menores de 1 mm. Presenta una base irregular. 
Tramo 5. 4,84 – 4,03m: Turba hémica negra con concentraciones rojizas dispersas de fibras de plantas. A 
4,81 y 4,05 aparecen niveles de concentración de gasterópodos enteros y fragmentos (Bythinea y 
Hydrobia). Hacia el techo aparecen restos de raíces subactuales pardas. El contacto inferior es 
horizontal y neto. 
Tramo 6. 4,03- 4,00 m: Tramo constituido por talos y oogonios de caráceas de tonos amarillos. Base neta 
e irregular. 
Tramo 7. 4,00 – 3,68 m: Turba hémica negra con concentraciones rojizas dispersas de fibras de plantas. 
Hacia el techo raíces verticales subactuales. Mediante el análisis con difracción de rayos-X sólo se ha 
podido determinar la presencia de cuarzo. Base neta y horizontal. 
Tramo 8. 3,68 – 3,57 m: Arenas pardas con una suave laminación horizontal. Son abundantes los restos 
vegetales de tonos rojizos y pardos (filamentos finos) y fragmentos de material turboso negro. 
Presentan fragmentos de gasterópodos. La base es erosiva. 
Tramo 9. 3,57 – 3,46 m: Turba arenosa de color pardo-negro con abundantes concentraciones de restos 
vegetales (filamentos finos). Escasa presencia de gasterópodos enteros y fragmentos. Contacto inferior 
neto y horizontal. 
Tramo 10. 3,46 – 3,24 m: Arena fina gris-parduzca laminada con abundantes restos vegetales (filamentos 
finos) de color pardo. La base es erosiva con abundante cantidad de fibras vegetales que disminuyen 
hacia techo. Son abundantes los restos de gasterópodos. Los minerales reconocidos por difracción de 
rayos X son cuarzo, calcita y dolomita,  se han observado además indicios de vivianita y rutilo. 
Tramo 11. 3,24 – 3,23 m: Alternancia de finas láminas de arenas pardas muy fina y turba negra. El 
contacto basal es muy neto y horizontal. 
Tramo 12. 3,23 – 3,08 m: Turba parda-negra hémica. Abundantes gasterópodos terrestres enteros y 
fragmentos (Hidrobia, Bithynia y Limnaea). Presenta a techo raíces subactuales. Base neta y horizontal. 
Tramo 13. 3,08 – 3,02 m: Arcilla gris-parda. Gasterópodos escasos. Presenta acumulaciones de turba y de 
fibras de plantas. El contacto inferior es neto y horizontal.  
Tramo 14. 3,02 – 2,63 m: Turba hémica parda-negra. Abundantes gasterópodos enteros dispersos, siendo 
más abundantes en la base. Contacto inferior neto. 
Tramo 15. 2,63 – 2,34 m: Turba hémica parda. Hacia el techo del tramo aumentan considerablemente los 
restos de fibras vegetales y la presencia de gasterópodos enteros. El contacto inferior es gradual solo 
observable por la variación en el contenido en gasterópodos y de coloración. Nivel de acumulación de 
gasterópodos (Limnaea) en torno a los 2,46 m. 
Tramo 16. 2,34 – 2,18 m: Margas (fango) grises con gasterópodos enteros y fragmentos. Restos de fibras 
de plantas y de raíces verticales subactuales. Hacia el techo presenta un aumento en el contenido de 





Tramo 17. 2,18 – 2,00 m: Arcillas grises con gran acumulación de fibras de plantas y numerosas raíces. El 
contacto inferior es muy difuso. Escasa presencia de gasterópodos. Los minerales reconocidos son: 
calcita, cuarzo, filosilicatos (illita y trazas de caolinita) y yeso.  
Tramo 18. 2,00 – 1,90 m: Arcilla turbosa de tono pardo-negruzco con abundantes gasterópodos enteros. 
Raíces verticales sin degradación que llegan a los tramos inferiores. Contacto inferior difuso. 
Tramo 19. 1,90 – 1,78 m: Turba hémica negra con gasterópodos enteros dispersos (Limnaea). El contacto 
inferior parece brusco, pero el cambio de maniobra al realizar el sondeo no permite una observación 
clara.  
Tramo 20. 1,78 – 1,66 m: Turba hémica parda-grisácea. El contacto inferior es difuso, solamente se 
observa un cambio en la coloración y la presencia de fibras vegetales rojizas dispersas. Abundante 
cantidad de gasterópodos enteros y raíces verticales. 
Tramo 21. 1,66 – 1,47 m: Arcillas grises con abundantes gasterópodos enteros dispersos. Restos de fibras 
vegetales dispersas y raíces que alcanzan el tramo inferior. Límite inferior neto y horizontal. Hacia el 
techo parece aumentar el contenido en materia orgánica y disminuir la cantidad de arcillas. 
Tramo 22. 1,47 – 1,40 m: Turba hémica con gasterópodos enteros. Contacto inferior gradual. 
Tramo 23. 1,40 – 1,23 m: Margas (fango) grises. Gasterópodos enteros dispersos. El contacto inferior es 
neto e irregular, posiblemente erosivo. Concentraciones dispersas de materia orgánica. La mineralogía 
determinada con difracción de rayos X incluye  calcita, mayoritariamente, y minoritariamente cuarzo y 
filosilicatos (indicios de flogopita). 
Tramo 24. 1,23 – 0,90 m: Limos rojos con cantos dispersos de nódulos de carbonato de hasta 3 cm. 
Contacto inferior erosivo. Posible relleno antrópico. 
Tramo 25. 0,90 – 0,00 m: Relleno. 
Figura 6.7.- Composición fotográfica del sondeo C7 con indicaciones de los tramos.
6.1.3. Sondeo C4 (Coordenadas UTM: 740457/4403437) 
Este sondeo se ha efectuado en las cercanías de la Muntanya Blanca (Almenara) junto a 
L`Estany d`Almenara, en el paraje denominado como La Taiola (Fig. 6.8). El sondeo se encuentra a 
una distancia aproximada de 1550 m de la línea de costa actual y la embocadura se ubica a 0,5 m del 
nivel del mar medio (Fig. 6.9). La profundidad alcanzada con dicho sondeo realizado con el vibra-core 
fue de 3,10 m. Este sondeo se encuentra situado geológicamente en la zona interna del marjal de 
Almenara. Al Oeste de la ubicación del sondeo se encuentran los depósitos detríticos de los conos de 









Figura 6.8.- Ubicación del sondeo 
C3. Base topográfica: Mapa La 
Vall d´Uixo 668-II (58-51), Mapa 
Sagunto 668-IV (58-52), Mapa 
Mocofa 669-I (59-51), Mapa 
Barrio Mar 669-III (59-52); 
MTN25. Cuadrícula UTM (Huso 
30, ED50) espaciado de 1 km. 




Figura 6.9.- Ortofotografía 
área con la situación del 
sondeo C4, junto a las 
lagunas de Almenara (Els 
Estanys). Se observa que los 
límites actuales de las 
lagunas corresponden a 
límites artificiales, caminos 
y carreteras, e incluso que 
fueron roturadas 





Descripción (Fig. 6.10 y Anexo IV): 
Tramo 1. 3,10 – 2,69 m: Arcillas grises que pasan en la vertical a arcillas negras. Concreciones 
carbonatadas de hasta 1 cm de diámetro, más abundantes a la base, constituyendo un nivel parcialmente 
cementado. Gasterópodos enteros y fragmentos. Abundantes raíces. El tramo incluye calcita, cuarzo, 
dolomita, mica  trazas de yeso. 
Tramo 2. 2,69 – 2,61 m: Tramo parcialmente fluidificado de margas (fango) pardas. Niveles de pequeño 
espesor de acumulación de restos de caráceas. Son muy abundantes los gasterópodos (Bithynia) enteros 
aunque hay un nivel de acumulación a los 2,65 m y progresivamente, disminuyen en la vertical. Se 
observan fibras vegetales dispersas de tonos rojos. El contacto con las arcillas es gradual. En difracción 
de rayos X la calcita es el mineral principal, acompañado de aragonito, cuarzo y yeso. 
Tramo 3. 2,61 – 2,47 m: Turba hémica negra. Base neta y horizontal. 
Tramo 4. 2,47 – 2,21 m: Tramo amarillo claro constituido básicamente por restos muy finos de caráceas y 
algún gasterópodo disperso. El contacto con el nivel inferior es neto y muy irregular. A base hay un 
nivel de acumulación de gasterópodos. La mitad inferior, hasta los 2,35 m presenta laminación, 
mientras la parte superior es masiva. A lo largo de todo el nivel se reconocen raíces verticales. A partir 





Tramo 5. 2,21 – 2,15 m: Margas (fango) grises con abundantes talos de caráceas (1-2 mm) de mayor 
tamaño que el nivel anterior y mayor contenido en arcillas. Se reconocen gasterópodos enteros 
(Hydrobia). El contacto inferior es gradual. 
Tramo 6. 2,15 – 2,12 m: Margas (fango) pardas. Abundantes restos de caráceas, gasterópodos 
fragmentados y raíces. El contacto inferior es neto. 
Tramo 7. 2,12 – 2,09 m: Turba arcillosa hémica negra con gasterópodos enteros. Raíces verticales que 
atraviesan el tramo hasta niveles inferiores. El contacto inferior es neto y horizontal. 
Tramo 8. 2,09 – 2,02 m: Margas (fango) pardas con caráceas y gasterópodos. Base neta y horizontal. 
Tramo 9. 2,02 – 1,94 m: Margas (fango) pardas-negras con gasterópodos fragmentados y raíces. El 
contacto inferior es neto y horizontal. 
Tramo 10. 1,94 – 1,93 m: Turba hémica negra con gasterópodos. El contacto inferior es neto y horizontal. 
Tramo 11. 1,93 – 1,85 m: Margas (fango) pardas con talos de caráceas, gasterópodos enteros y raíces 
verticales. Base irregular. 
Tramo 12. 1,85 – 1,75 m: Turba hémica negra con abundantes gasterópodos (Hydrobia y Bithynia), tanto 
fragmentados como enteros. A techo presenta textura fíbrica. El contacto inferior es neto y horizontal. 
Tramo 13. 1,75 – 1,72 m: Tramo amarillo constituido fundamentalmente de caráceas, talos de tamaño 
aproximado de 1-2 mm  y fragmentos muy finos (< 1mm). También se reconocen abundantes 
gasterópodos enteros dispersos, restos de turba negra aislados y raíces verticales. Base erosiva. 
Tramo 14. 1,72 – 1,69 m: Paso gradual a una marga (fango) con finas láminas horizontales de turbas 
menores a 1 mm de espesor. Se reconocen abundantes talos de caráceas y fragmentos de gasterópodos. 
Alguna raíz vertical. 
Tramo 15. 1,69 – 1,56 m: Tramo constituido por restos de caráceas muy finos. Presenta gasterópodos 
enteros dispersos y abundantes raíces en la parte alta. Se aprecia una ligera laminación difusa. Base 
neta y horizontal. 
Tramo 16. 1,56 – 1,24 m: Contacto gradual a una marga (fango) gris con fragmentos de caráceas y 
numerosos gasterópodos (Melanopsis y Bithynia) enteros y fragmentados dispersos. Raíces verticales 
que llegan al nivel inferior. Hacia el techo pasa gradualmente a margas negras. Está compuesto por 
calcita y trazas de cuarzo. 
Tramo 17. 1,24 – 1,20 m: Margas (fango) grises-negras con abundantes gasterópodos enteros. Contacto 
inferior gradual. 
Tramo 18. 1,20 – 0,92 m: Margas (fango) pardas con pequeñas concentraciones de fragmentos de caráceas. 
Se observa un aumento paulatino en la cantidad de caráceas hacia el techo. También se distingue un 
aumento en la vertical de los gasterópodos enteros (Melanopsis, Hydrobia y Bithynia) aunque 
predominan los fragmentos dispersos. Contacto inferior gradual. Según los análisis de difracción de 
rayos X el sedimento está mayoritariamente constituido por calcita, con trazas de aragonito y cuarzo e 
indicios de arcillas. 
Tramo 19. 0,92 – 0,77 m: Tramo de fragmentos de caráceas finas, muy disgregables, de color pardo-
amarillento. En la parte basal presenta abundantes fragmentos de gasterópodos y restos carbonosos. 
Base neta y horizontal. 
Tramo 20. 0,77 – 0,67 m: Margas (fango) pardas con fragmentos de caráceas dispersas y gasterópodos 
enteros. Base neta e irregular.  
Tramo 21. 0,67 – 0,61 m: Turba hémica negra con abundantes gasterópodos enteros (Hydrobia, Bithynia y 
Melanopsis). El contacto inferior es gradual. 
Tramo 22. 0,61 – 0,25 m: Margas grises con gasterópodos enteros. Base irregular. En difracción de rayos X 
se ha identificado calcita y trazas de aragonito y cuarzo. 
Tramo 23. 0,25 – 0,00 m: Arcilla turbosa gris oscuro con abundantes gasterópodos, enteros y fragmentos, y 
restos de fibras vegetales que aumentan hacia el techo. También hacia el techo aumentan las raíces. El 
contacto inferior es gradual. Como en el tramo anterior la difracción de rayos X revela la presencia de 






Figura 6.10.- Composición fotográfica del sondeo C4 con indicaciones de los tramos.
6.1.4. Sondeo de Almenara (Coordenadas UTM: 741310/4403009) 
Este sondeo se ha realizado junto al Barrio Mar (Almenara), en el paraje denominado como 
Casablanca, junto a la acequia de la Noguera y al Karting Almenara (Fig. 6.11). Se ha llevado a cabo 
a rotación con recuperación continua del sedimento. Está situado a una distancia aproximada de 625 m 
de la línea de costa y a una altura de 1,5 m (Fig. 6.12). Se alcanzó una profundidad de 55 m, de los 
cuales solamente se recuperaron los 49,80 m superiores. El sondeo geológicamente se encuentra sobre 
los materiales detríticos del cordón dunar actual, a escasos metros del marjal de Almenara.  
 
 
Figura 6.11.- Ubicación del sondeo 
C3. Base topográfica: Mapa La Vall 
d´Uixo 668-II (58-51), Mapa 
Sagunto 668-IV (58-52), Mapa 
Mocofa 669-I (59-51), Mapa Barrio 
Mar 669-III (59-52); MTN25. 
Cuadrícula UTM (Huso 30, ED50) 











Figura 6.12.- Ortofotografía área de la 
situación del sondeo de Almenara. 
Fuente: Instituto Cartográfico 
Valenciano. 
Descripción (Fig. 6.13 y Anexo IV): 
Tramo 1. 49,80 – 48,50 m: Limos marrones con nódulos de carbonato de aproximadamente 1 cm de 
diámetro que se concentran hacia el techo para formar un nivel parcialmente cementado con trazas de 
raíces. 
Tramo 2. 48,50 – 45,15 m: Arcillas gris-verdosas con moteados pardos que pasan en la vertical a limos 
arcillosos con abundantes concreciones carbonáticas de hasta 2 cm de diámetro. A techo presenta un 
nivel parcialmente cementado. La parte inferior no se pudo recuperar bien, por lo se desconoce su 
relación con el tramo infrayacente. 
Tramo 3. 45,15 – 43,60 m: Alternancias centimétricas de limos arcillosos y arcillas con laminación 
paralela y cruzada. Hacia el techo tiende a incrementarse el contenido de arcillas. En base rasgos 
postsedimentarios como concreciones de carbonato con contactos mal definidos con el encajante y 
niveles moteados verdes. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 4. 43,60 – 42,25 m: Alternancias centimétricas de limos arenosos y arcillas marrones, que en la 
vertical pasan a arcillas pardo-verdosas. De base a techo se observa un aumento paulatino de la 
concentración de nódulos de carbonato cálcico y, finalmente, un nivel cementado con trazas de raíces. 
Los nódulos son muy homogéneos, redondeados y con tamaños similares, en torno a 1 cm, con límites 
muy bien definidos respecto al sedimento original. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 5. 42,25 – 40,65 m: Alternancias centimétricas (alrededor de 3cm de espesor) de limos arcillosos 
pardos y arcillas grises, hacia el techo pasan a limos pardos con moteados grises (hidromorfías). En la 
base se reconocen laminaciones horizontales y cruzadas muy deformadas. Hacia techo aparecen 
nódulos de carbonato con límites netos respecto al sustrato original que, en algún caso, presentan 
envueltas de arcillas gris verdosas. A techo hay un nivel de concentración de nódulos de carbonato. 
Tramo 6. 40,65 – 40,55 m: Testigo no recuperado. 
Tramo 7. 40,55 – 40,45 m: Arenas medias blancas muy homogéneas, laminación paralela difusa. La 
pérdida de testigo no ha permitido observar la base del tramo. 
Tramo 8. 40,45 – 39,20 m: Limos marrones muy homogéneos con tres intercalaciones centimétricas de 
arenas finas pardas con laminación horizontal y límites netos y horizontales. A techo presenta 
concentración de nódulos carbonáticos, centimétricos y con bordes netos. El contacto inferior es neto y 
horizontal. 
Tramo 9. 39,20 – 38,30 m: Limos arenosos pardos con laminación horizontal que en la vertical pasan a 
intercalaciones de limos arcillosos y arcillas de espesores milimétricos (0,5 mm). Los limos presentan 
laminaciones cruzadas. Según la difracción de rayos X están compuestos principalmente por cuarzo, 
filosilicatos (illita y clorita) y calcita. En pequeña proporción aparecen feldespato potásico, plagioclasa 
y dolomita. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 10. 38,30 – 38,10 m: Limos pardo-marrones que, en la vertical, pasan gradualmente a arenas finas 






Tramo 11. 38,10 – 37,10 m: Limos que, hacia el techo, pasan a arenas finas con laminación horizontal. 
Aparecen pequeñas concreciones de carbonato dispersas. Los minerales identificados con DRX son: 
cuarzo, calcita, feldespato potásico, dolomita, illita y clorita. El contacto inferior es neto y horizontal. 
Tramo 12. 37,10 – 37,40 m: Testigo no recuperado. 
Tramo 13. 37,40 -36,70 m: Limos pardos con laminación horizontal y restos vegetales que, en la vertical, 
pasan a arcillas limosas pardas con moteados verdes. Pequeños nódulos de carbonato dispersos. En el 
techo se reconoce un nivel de concentración de carbonato donde se han identificado pequeños 
fragmentos de conchas. 
Tramo 14. 36,70 – 35,45 m. Limos arcillosos pardo-verdosos con restos de plantas. En la parte inferior se 
observan moteados grises verdosos (hidromorfías), con un alto contenido en arcillas (illita y clorita). El  
cuarzo aparece como mineral secundario. En la parte superior se observa un enriquecimiento paulatino 
de carbonato, manifestado por un aumento de los nódulos de carbonato dispersos y una disminución en 
la cantidad de minerales arcillosos. A techo, un nivel carbonatado blanco. Entre los 35,95 – 35,50 no se 
recuperó el testigo. 
Tramo 15. 35,45 – 34,85 m: Alternancias de limos pardos y arcillas gris verdosas, en niveles de 3 y 0,5 cm, 
respectivamente, moteados grises más abundantes en la parte superior. Aumento de carbonato en la 
vertical terminando en una calcreta laminar blanca. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 16. 34,85 – 34,00 m: Alternancias de limos arcillosos pardos y arcillas grises, con potencias 
similares al tramo anterior. Abundante contenido de carbonato y moteados pardos dentro de las arcillas. 
Grandes nódulos que, a techo, llegan a formar un nivel carbonatado blanco endurecido. Contacto 
inferior neto y horizontal. 
Tramo 17. 34,00 – 33,50 m: Limos pardos con abundantes nódulos de carbonato, en algunos casos con 
diámetros mayores a 10 cm. A techo presenta un caliche de 30 cm de carbonato laminado bioturbado 
por raíces. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 18. 33,50 – 32,40 m: Alternancias de limos pardos marrones (2 cm) y limos arcillosos con 
laminación paralela (0,5 cm). En la base predomina el material arcilloso (clorita). Los limos presentan 
laminación cruzada y fuerte bioturbación. Restos dispersos de vegetación Hacia techo aumenta la 
cantidad de nódulos de carbonato dispersos, con un rango de tamaño muy homogéneo (1cm). El 
análisis de difracción del material del techo del tramo muestra la presencia de calcita, cuarzo y 
dolomita, con un contenido de filosilicatos (clorita e illita) en torno al 40%. El contacto inferior es neto 
y horizontal. 
Tramo 19. 32,40 – 31,90 m: Arenas pardas muy finas que hacia el techo pasan a limos pardos. Contacto 
inferior neto y horizontal. 
Tramo 20. 31,90 – 31,85 m: Arenas pardas. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 21. 31,85 – 31,05 m: Limos arcillosos pardos que, en la vertical, pasan a arenas pardas. Nódulos de 
carbonato dispersos, más abundantes hacia el techo. Así, mientras en la base la calcita y el cuarzo son 
los minerales principales, acompañados de filosilicatos (corita e illita), en el techo la calcita es el 
mineral predominante, apareciendo cuarzo  como traza. Presenta trazas de raíces. La base es horizontal. 
Tramo 22. 31,05 – 29,80 m: Limos pardos que pasan hacia arriba a arenas finas pardas. Concreciones de 
carbonato menores de 1 cm con trazas de raíces rellenas por carbonato. A techo presenta una calcreta 
laminada con grandes trazas de raíces sin relleno. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 23. 29,80 – 29,50 m: Limos pardos con moteados gris-verdosos y concreciones de carbonato de 
hasta 0,5 cm que aumentan, en tamaño y número, hacia techo. Culmina en una calcreta laminada con 
trazas de raíces con relleno carbonático. Contacto no reconocible. 
Tramo 24. 29,50 – 29,35 m: Limos pardos con moteados grises. Concentración de nódulos de carbonato a 
techo. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 25. 29,35 – 28,90 m: Limos marrones con intercalaciones arcillosas que pasan, en la vertical, a 
arcillas pardas con moteados grises. De muro a techo disminuyen las concreciones de carbonato. A 
techo presenta una alta concentración de carbonato. Contacto inferior gradual.  
Tramo 26. 28,90 – 27,10 m: Arcillas pardas con intercalaciones limosas, en la base aparecen grandes 
nódulos de carbonato dispersos. Hacia el techo pasan a limos marrones y finalmente a arenas pardas. 





de pequeño tamaño. Las arenas se encuentran fuertemente cementadas. Contacto inferior neto e 
irregular.  
Tramo 27. 27,10 – 26,85 m: Testigo no recuperado. 
Tramo 28. 26,85 – 26,45 m: Arenas medias pardo rojizas con laminación cruzada. Conjunto 
granodecreciente. Pequeñas concreciones carbonáticas.  
Tramo 29. 26,45 – 26,15 m: Arenas medias pardo rojizas granodecrecientes. Laminación horizontal. 
Contacto neto e irregular. 
Tramo 30. 26,15 – 25,55 m: Arenas medias rojizas que hacia el techo pasan a alternancias de arenas grises y 
limos arcillosos pardos con laminación cruzada y paralela. La parte inferior presenta moteados grises y 
pardos-amarillos. En la parte superior se reconocen pequeñas concreciones de carbonato que se hacen 
más numerosas hacia el techo. Contacto inferior neto y ligeramente irregular. 
Tramo 31. 25,55 – 25,45 m: Arenas finas rojizas granodecrecientes con moteados grises y pardos-amarillos. 
Contacto inferior mal recuperado. 
Tramo 32. 25,45 – 24,70 m: Alternancia de arenas pardo-rojizas y limos arcillosos que, en la vertical, pasan 
a limos pardos. Moteados amarillentos. A techo presenta un nivel parcialmente cementado. Contacto 
inferior gradual. 
Tramo 33. 24,70 – 23,80 m: Arenas grises granodecrecientes con laminación horizontal en la parte superior 
del nivel. En la parte inferior moteados pardos, cantos de carbonatos (5mm) y pequeños nódulos (1cm). 
A techo aparecen intercalaciones arcillosas amarillas. Contacto inferior neto. 
Tramo 34. 23,80 – 23,65 m: Parcialmente recuperado. Conglomerado de cantos de calizas bien redondeados 
con matriz arenosa (centil superior a 8 cm) que pasa a arenas amarillas. Contacto inferior no 
recuperado. 
Tramo 35. 23,65 – 21,80 m: Limos pardos con un fuerte moteado gris en la base y nódulos de carbonato 
dispersos (> 1 cm). Hacia el techo aumentan los nódulos de carbonato y las intercalaciones 
centimétricas de arenas grises, parcialmente cementadas, que tienen una base horizontal neta, pasan 
gradualmente, en la vertical, a limos pardos con moteados pardos. En la parte superior se reconoce un 
caliche nodular. Contacto inferior gradual. 
Tramo 36. 21,80 – 21,60 m: Testigo no recuperado. 
Tramo 37. 21,60 – 20,30 m: Conglomerado muy cementado granodecreciente de cantos de diámetro de 5 
cm a gravas finas, menores de 1 cm y, finalmente, arenas gruesas. Cantos de calizas muy redondeadas 
(centil de 5 cm). Hacia el techo se observan arenas con moteados grises y concreciones de carbonato, 
compuestas por cuarzo, calcita y, minoritariamente, dolomita. 
Tramo 38. 20,30 – 19,30 m: Arenas medias grises con gravas finas en la base. Se observan algunos 
fragmentos de bivalvos y bioturbaciones. Mediante difracción de rayos X se ha identificado cuarzo, 
acompañado por calcita y feldespatos. Base neta y horizontal. 
Tramo 39. 19,30 – 18,10 m: Arenas finas grises con gravas y abundantes fragmentos de conchas (< 3 mm). 
Hacia el techo adquieren tonos amarillentos y aparecen concreciones de carbonato. Aparece rematado 
por un nivel carbonatado con bioturbaciones de raíces (calcreta pulverulenta). Contacto neto y 
horizontal. 
Tramo 40. 18,10 – 17,50 m: Arenas grises finas laminadas con restos de conchas milimétricos y bivalvos 
enteros. Se reconocen niveles cementados amarillos con trazas vacías de raíces. Contacto inferior neto. 
Tramo 41. 17,50 – 16,80 m: Arenas finas grises que pasan en la vertical a limos arcillosos grises con 
abundantes restos de bivalvos. Contacto inferior neto. 
Tramo 42. 16,80 – 16,35 m: Limos arenosos cementados con nódulos de carbonato y bioturbaciones de 
raíces que pasan gradualmente hacia el techo a arcillas grises oscuras con bivalvos, tanto restos enteros 
como fragmentados. La calcita aparece como mineral principal, filosilicatos y cuarzo pueden 
considerarse minerales secundarios y el aragonito, procedente de los bioclastos, accesorio. Contacto 
inferior neto y horizontal. 
Tramo 43. 16,35 – 15,55 m: Limos cementados amarillos que pasan a arcillas grises oscuras con abundantes 
bioclástos de bivalvos, gasterópodos, ostrácodos y foraminíferos. La calcita es el mineral principal y los 






Tramo 44. 15,55 – 15,05 m: Alternancias de arcillas y arcillas limosas con nódulos de carbonato, restos de 
plantas y abundantes bivalvos enteros. Incremento gradual de carbonato hacia el techo, donde está 
parcialmente cementado con trazas de raíces. A techo nivel parcialmente cementado. Contacto inferior 
gradual 
Tramo 45. 15,05 – 12,85 m: Arcillas grises con intercalaciones centimétricas de limos grises con cantos y 
fauna marina. En las arcillas se observan bivalvos, gasterópodos, restos carbonosos y bioturbaciones. 
Nódulos de carbonato dispersos sin límites definidos con el sedimento original, en algunos casos el 
núcleo del nódulo está formado por un fragmento de bivalvo. A lo largo de todo el tramo la calcita es el 
mineral principal y el cuarzo y los filosilicatos son secundarios, también se distingue dolomita como 
traza. Intercalaciones bioclásticas con algún canto redondeado de calizas de hasta 2 cm. Contacto neto. 
Tramo 46. 12,85 – 11,90 m: Limos arcillosos grises oscuros con abundante fauna (bivalvos de concha fina y 
gruesa, gasterópodos, foraminíferos y ostrácodos), tanto fragmentos como restos enteros. Está 
compuesto por calcita, cuarzo, filosilicatos y aragonito. Contacto inferior no recuperado. 
Tramo 47. 11,90 – 11,70 m: Alternancias de arenas grises con estratificación cruzada y restos de bivalvos, y 
arcillas versicolores (amarillas y grises) sin fauna. El cuarzo es el mineral principal, apareciendo como 
secundarios calcita, filosilicatos y feldespatos. Contacto inferior horizontal y neto. 
Tramo 48. 11,70 – 11,10 m: Arenas finas amarillas con fragmentos de bivalvos. 
Tramo 49. 11,10 – 6,55 m: Arenas medias que pasan a arenas gruesas con restos de bivalvos. En la parte 
superior aparecen abundantes fragmentos de conchas. Los problemas en la recuperación de estas 
litologías no ha permitido distinguir estructuras sedimentarias. Está compuesto por cuarzo y, en menor 
proporción, calcita y feldespatos. No se han detectado arcillas. 
Tramo 50. 6,55 – 5,65 m: Calizas grises nodulares, oquerosas y fracturadas. Restos de plantas y trazas de 
bioturbaciones no rellenadas. Algún canto disperso de calizas redondeado. El análisis de difracción de 
rayos X indica que está compuesto fundamentalmente por calcita y, minoritariamente, cuarzo. La base 
de este tramo no fue recuperada. 
Tramo 51. 5,65 – 5,35 m: Limos arenosos grises con restos de raíces que tienden a arenas grises. 
Compuesto por cuarzo, calcita y filosilicatos. Contacto inferior gradual. 
Tramo 52. 5,35 – 5,00 m: Margo calizas nodulosas grises con algún canto disperso de calizas mesozoicas 
(centil 1 cm). Contacto no recuperado. 
Tramo 53. 5,00 – 4,70 m: Arenas finas grises con trazas de raíces rellenas por arcillas grises y restos de 
bivalvos (Abra sp.). Cantos de calizas mesozoicas dispersos (centil 4 cm) sobre todo en la base. 
Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 54. 4,70 – 4,20 m: Arenas finas grises granodecrecientes que terminan en limos arcillosos grises con 
nódulos de carbonato, así en el techo el mineral principal es la calcita y de forma secundaria aparece 
cuarzo, feldespatos y filosilicatos. 
Tramo 55. 4,20 – 3,30 m: Arenas medias gris-pardas con cantos de calizas redondeadas (mesozoicas) a la 
base (centil 5 cm). Fragmentos de bivalvos, plantas y gasterópodos. En la parte inferior hay 
intercalaciones centimétricas de arcillas grises. Hacia el techo pasan a arenas negras con más restos de 
plantas. A partir del análisis mineralógico realizado a material del techo se ha identificado cuarzo, 
calcita, feldespatos y filosilicatos (illita y clorita). Contacto neto e irregular.  
Tramo 56. 3,30 – 2,95 m: Testigo muy removido. Arenas finas grises a negras con abundantes restos de 
plantas y fragmentos de bivalvos. En la parte superior se reconoce un nivel turboso con límites netos y 
horizontales. Cantos dispersos de calizas y areniscas mesozoicos. Contacto inferior no recuperado. 
Tramo 57. 2,95 – 2,30 m: Arenas medias grises con restos de plantas, gasterópodos y a techo bioturbación 
de raíces. Tendencia granocreciente con trazas de raíces rellenas por material turboso. Contacto inferior 
mal recuperado. 
Tramo 58. 2,30 – 1,95 m: Mala recuperación. Arenas granocrecientes pardas con abundante materia 
orgánica, gasterópodos (enteros y fragmentos) y restos de raíces. Compuesto por cuarzo y, 
minoritariamente, feldespatos y calcita.  






Tramo 60. 1,85 – 1,55 m: Turba hémica negra con foraminíferos, ostrácodos, carofitas y gasterópodos. 
Contacto inferior mal recuperado. 
Tramo 61. 1,55 – 1,45 m: Tramo constituido principalmente de fragmentos de carofitas. Abundantes 
gasterópodos terrestres, ostrácodos y foraminíferos terrestres. Contacto inferior neto. El análisis 
mineralógico señala como único componente la calcita, con indicios de cuarzo. 
Tramo 62. 1,45 – 1,15 m: Turba hémica negra con abundantes gasterópodos, foraminíferos ostrácodos y 
raíces. Restos dispersos de concentraciones de fragmentos de caráceas. 
Tramo 63. 1,15 – 0,00 m. Testigo no recuperado. Los últimos dos metros son análogos a los vibracore C8.  
Figura 6.13.- Fotografía del sondeo de Almenara con indicaciones del techo y el muro. Resumen de los tramos: 
a) 49,80-21,80, arcillas, limos y arenas finas con intercalaciones carbonatadas; b) 21,80-16,80 m, arenas grises 
con bioclastos; c) 16,80-11,90 m, limos y arcillas con bioclastos y restos carbonosos; d) 11,90-6,55 m, arenas 
grises con bioclastos; e) 6,55-5,00 m, calizas y margo-calizas nodulosas; f) 5,00-1,95 m, arenas bioclásticas con 
intercalaciones turbosas y arcillosas; y g) 1,95-1,15 m, turbas y margas. 
6.1.5. Sondeo C8 (Coordenadas UTM: 741310/4403009) 
Este sondeo se perforó a pocos centímetros del sondeo de Almenara; junto al Barrio Mar 
(Almenara), en el paraje denominado como Casablanca, cerca de la acequia de la Noguera y del 
Karting Almenara (Fig. 6.14 y 6.15). Está situado a la misma altura y distancia del mar que el sondeo 









Figura 6.14.- Ubicación del sondeo 
C8. Base topográfica: Mapa La Vall 
d´Uixo 668-II (58-51), Mapa Sagunto 
668-IV (58-52), Mapa Mocofa 669-I 
(59-51), Mapa Barrio Mar 669-III (59-
52); MTN25. Cuadrícula UTM (Huso 




Figura 6.15.- Ortofotografía área con 
la situación del sondeo C8 y su 
proximidad a las lagunas de Almenara 
(Els Estanys). Fuente: Instituto 
Cartográfico Valenciano. 
 
Descripción (Fig. 6.16 y Anexo IV): 
Tramo 1. 1,95 – 1,80 m: Arenas finas a medias pardas con gasterópodos enteros. A techo abundantes 
raíces verticales y restos de plantas subactuales. 
Tramo 2. 1,80 – 1,78 m: Turba fíbrica parda donde se reconocen las fibras vegetales. Presenta restos de 
raíces turbosas y gasterópodos enteros dispersos (Bithynia). El contacto con las arenas es irregular. 
Tramo 3. 1,78 – 1,76 m: Turba hémica negra con algunos gasterópodos enteros. El contacto inferior es 
neto. 
Tramo 4. 1,76 – 1,74 m: Arenas finas pardas con abundantes gasterópodos enteros y fragmentados, 
aumentando estos últimos hacia techo. Alto contenido en materia orgánica. Raíces turbosas. El contacto 
con el nivel inferior es gradual. 
Tramo 5. 1,74 – 1,67 m: Turba hémica negra con gasterópodos enteros. Pequeñas intercalaciones de 
niveles de concentración de restos de caráceas muy finas. El contacto con el nivel infrayacente es neto 
y horizontal. 
Tramo 6. 1,67 – 1,59 m: Arenas finas pardas con gasterópodos enteros (Hydrobia). Hacia techo se observa 
un incremento paulatino de la cantidad de bioclastos entre los que se reconocen fragmentos de talos de 
caráceas. El contacto inferior es difuso. 





Tramo 8. 1,51 – 1,50 m: Margas (fango) pardas con abundantes gasterópodos enteros y raíces. Contacto 
inferior neto. 
Tramo 9. 1,50 – 1,44 m: Turba hémica negra con escasos gasterópodos enteros y raíces que pasan al nivel 
inferior. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 10. 1,44 – 1,35 m: Margas (fango) pardas con abundantes gasterópodos y restos muy finos de 
caráceas. Fibras vegetales dispersas. Base irregular. 
Tramo 11. 1,35 – 1,23 m: Tramo amarillo constituido por fragmentos muy finos de caráceas. Hacia el techo 
aumenta el tamaño de los talos y son más numerosos los gasterópodos. El contacto con el nivel inferior 
es difuso.  
Tramo 12. 1,23 – 1,22 m: Turba gris oscura con abundantes gasterópodos enteros en la base. Contacto 
inferior neto y horizontal. 
Tramo 13. 1,22 – 1,18 m: Margas (fango) pardas con abundantes restos de caráceas y gasterópodos. Base 
neta e irregular. 
Tramo 14. 1,18 – 1,17 m: Turba arcillosa gris a negra con gasterópodos dispersos. Contacto inferior 
irregular. 
Tramo 15. 1,17 – 1,15 m: Margas (fango) con abundantes gasterópodos enteros (Hydrobia y Bithynia) y 
fragmentos de caráceas. El contacto inferior es neto y muy irregular. 
Tramo 16. 1,15 – 1,14 m: Turba arcillosa gris-negra con algún gasterópodo disperso. Base neta e irregular. 
Tramo 17. 1,14 – 1,12 m: Tramo amarillo de fragmentos finos de caráceas. También se reconocen 
gasterópodos enteros. Base neta e irregular. 
Tramo 18. 1,12 – 1,07 m: Margas (fango) pardas con gasterópodos enteros (Hydrobia y Bithynia), restos de 
caráceas y pequeñas concentraciones de restos carbonosos. El contacto inferior parece neto e irregular. 
Tramo 19. 1,07 – 1,00 m: Arenas finas marrones con raíces. Base irregular. 
Tramo 20. 1,00 – 0,95 m: Turba arcillosa negra con gasterópodos enteros dispersos (Hydrobia). 
Tramo 21. 0,95 – 0,94 m: Arcillas grises con moteados pardos y fragmentos de gasterópodos. El contacto 
inferior es neto y horizontal. 
Tramo 22. 0,94 – 0,90 m: Limo pardo con cantos de arenas muy cementadas (2-3 cm) y abundantes 
fragmentos de gasterópodos. Ligero moteado gris. El contacto con el nivel inferior es horizontal y neto. 
Tramo 23. 0,90 – 0,72 m: Arenas limosas carbonatadas y brechificadas, con cantos de calizas y 
acumulaciones dispersas de restos vegetales. Contiene yeso y dolomita. El contacto inferior es 
irregular. A techo presenta trazas de raíces rellenas por material turboso. 
Tramo 24. 0,72 – 0,69 m: Margas (fango) pardas con abundantes gasterópodos tanto enteros como 
fragmentos. El contacto con el nivel carbonático es neto y horizontal. 
Tramo 25. 0,69 – 0,66 m: Turba hémica negra con abundantes gasterópodos enteros. Base neta e irregular. 
Tramo 26. 0,66 m – 0,47 m: Tramo carbonatado cementado y brechificado amarillo. Se observan cantos 
blandos (limos pardos) dispersos y acumulaciones de restos carbonosos. El contacto inferior es neto y 
horizontal. 
Tramo 27. 0,47 – 0,35 m: Limos arenosos marrones con abundantes cantos de arenas cementadas (1-2 cm). 
Moteados rojizos y pequeñas concreciones carbonáticas de tamaño inferior a 5 mm. Contacto inferior 
irregular. 
Tramo 28. 0,35 – 0,00 m: Arenas pardas carbonáticas con algún canto disperso. Contacto inferior difuso. 






6.1.6. Sondeo C3 (Coordenadas UTM: 742871/4405655) 
El sondeo C3 se ha perforado en las proximidades de la playa de Chilches en la zona 
denominada como Pas LLarc, a una distancia aproximada de 700 m de la línea de costa actual, en las 
inmediaciones de la Acequia de la Hilla (Fig. 6.17 y 6.18). La embocadura del sondeo se encuentra a 
una altura relativa al nivel del mar de 0,5 m y se alcanzó una profundidad máxima de 4,90 m. 
Geográficamente está ubicado en el borde norte del marjal que se extiende desde Chilches a Canet de 
Berenguer y que denominamos como marjal de Almenara. Al Norte de este sondeo, este marjal se 
encuentra separado del marjal de Moncofa-Nules por la desembocadura del río Belcaíre. 
Geológicamente, se sitúa en la zona de interferencia entre los ambientes de marjal y los mantos de 
arroyada.  
 
Figura 6.17.- Situación del sondeo C3 en 
una fotografía oblicua. Se observa la 
intensa actividad agrícola en las áreas de 
humedal. Las actuales lagunas de 
Almenara (Els Estanys) se ubican en la 
parte central del marjal (izquierda en la 
fotografía). Fuente: Consejería de Medio 
Ambiente de la Comunidad Valenciana. 
 
 
Figura 6.18.- Ubicación del sondeo C3. 
Base topográfica: Mapa Moncofa 669-I 
(59-51) MTN25. Cuadrícula UTM (Huso 
30, ED50) espaciado de 1 km. 
Descripción (Fig. 6.19 y Anexo IV): 
Tramo 1. 4,90 – 4,70 m: Limo arenoso pardo-rojizo con nódulos subangulosos milimétricos de carbonato 





con carbonato. La mineralogía está constituida principalmente por cuarzo, calcita y dolomita, y la 
fracción arcillosa esta esencialmente compuesta por mica y clorita. 
Tramo 2. 4,70 – 4,30 m: Grava fina con abundante matriz arenoso-arcillosa de color pardo-rojizo que, en 
la vertical, pasa a arenas y limos con algún canto disperso. Los cantos están constituidos por calizas y 
pizarras. Alguno de ellos presentan envueltas de carbonato. Centil en torno a los 2,5 cm. La base de 
este tramo es irregular. 
Tramo 3. 4,30 – 2,60 m: La base del tramo es gradual, pasando de limos arenosos pardo-rojizos  como el 
tramo anterior a limos pardos con pequeñas intercalaciones de arenas finas. Hacia el techo se observa 
un aumento paulatino de las concreciones carbonatadas y trazas de raíces con relleno arcilloso gris. Los 
nódulos son subredondeados y con tamaños en torno a 0,5 cm. Los minerales identificados son: cuarzo, 
calcita, feldespato potásico, dolomita, hematites, plagioclasa, mica, caolinita y clorita. 
Tramo 4. 2,60 – 2,08 m: Limos arcillosos de tonos verde-grisáceos que, hacia el techo, van volviéndose 
más grises a la vez que va aumentando el contenido en materia orgánica. Moteados pardos y verdes. 
Presentan abundantes nódulos carbonatados de tamaño centimétrico que hacia el techo parecen ser más 
numerosas. También hay trazas de raíces con relleno arcilloso. Hay algún canto carbonatado disperso 
de tamaño grava fina. Mineralógicamente el tramo contiene cuarzo, calcita, arcillas y trazas de pirita. 
La mineralogía de las arcillas incluye mica, clorita en la base del tramo y caolinita en el techo. El techo 
es un paleosuelo hidromórfo. 
Tramo 5. 2,08 – 1,88 m: Limo arcilloso o arcilla limosa gris oscura a negra. El contenido en materia 
orgánica crece en la vertical adquiriendo un tono más oscuro. A lo largo del tramo se reconocen fibras 
de hojas y raíces. A techo se reconocen ejemplares completos y fragmentos de gasterópodos tipo 
Hydrobia y Bithynia. Los minerales que se han reconocido mediante difracción de rayos  X son: 
cuarzo, calcita, feldespato portásico y arcillas (mica). Posibles trazas de pirita. 
Tramo 6. 1,88 – 1,68 m: Margas (fango) de color pardo. Se reconocen gasterópodos enteros de aguas 
salobres, Hydrobia, Bithynia y Planorbis. Delgados niveles pardos ocres de acumulación de restos de 
caráceas. Raíces subactuales. El contacto con el nivel inferior es neto y brusco.  
Tramo 7. 1,68 – 1,65 m: Turba hémica negra con una abundante concentración de gasterópodos terrestres 
fragmentados a la base. Base irregular. 
Tramo 8. 1,65 – 1,61 m: Turba hémica parda-negra con gasterópodos (Hydrobia y Bithynia). 
Litológicamente, el contacto inferior es gradual pero los gasterópodos desaparecen a partir de un nivel 
neto. 
Tramo 9. 1,61 – 1,60 m: Tramo pardo-amarillo de acumulación de restos finos de caráceas. Base irregular. 
Tramo 10. 1,60 – 1,56 m: Turba parda a negra con gasterópodos enteros dispersos (Hydrobia y Bithynia), a 
techo se reconoce una acumulación de éstos. El contacto con el tramo inferior es horizontal. 
Tramo 11. 1,56 – 1,53 m: Margas (fango) pardo con un nivel de concentración de gasterópodos enteros en 
el techo principalmente Planorbis. El contacto inferior es neto muy horizontal. 
Tramo 12. 1,53 – 1,52 m: Intercalación de turba negra con presencia de fragmentos de gasterópodos. 
Tramo 13. 1,52 – 1,48 m: Tramo amarillo constituido básicamente por fragmentos finos de caráceas aunque 
se pueden distinguir restos de talos y oogonios. También hay gasterópodos enteros dispersos y 
ostrácodos. El contacto con el nivel infrayacente es neto y horizontal. Los análisis de difracción sólo 
identifican calcita.  
Tramo 14. 1,48 – 1, 42 m. Margas (fango) de tonos grisáceos. Hacia el techo se distinguen trazas de raíces 
rellenas de arcillas y abundantes gasterópodos enteros dispersos (Bithynia y Hydrobia). Contacto 
inferior neto y horizontal. 
Tramo 15. 1,42 – 1,38 m: Tramo amarillo constituido únicamente por restos finos de caráceas. El contacto 
inferior es gradual. Trazas de raíces rellenas de nivel inmediatamente superior. 
Tramo 16. 1,38 – 1,36 m: Turba hémica arcillosa negra. El límite inferior en neto y horizontal. 
Tramo 17. 1,36 – 1,33 m: Margas (fango) pardo-amarillentas con gasterópodos enteros (Bithynia) y zonas 
de acumulación de caráceas, se distingue algún talo. Base neta y horizontal. 
Tramo 18. 1,33 – 1,26 m: Turba hémica parda que en la vertical va pasando a negra. Presencia de 






Tramo 19. 1,26 – 1,24 m: Tramo amarillo compuesto por restos muy finos de caráceas y gasterópodos 
palustres enteros (fundamentalmente, Hydrobia). Base erosiva. 
Tramo 20. 1,24 – 1,08 m: Tramo muy homogéneo de margas grises oscuras con abundantes gasterópodos 
dispersos (Hydrobia, Succinea y Bithynia) enteros y fragmentos, aunque disminuyen hacia el techo. El 
contacto inferior en neto. 
Tramo 21. 1,08 – 1,04 m: Tramo amarillo con restos finos de caráceas. Abundante matriz micrítica. El 
contacto inferior es difuso y gradual. 
Tramo 22. 1,04 – 1,00 m: Turba arcillosa de color gris a negro. Presenta gasterópodos dispersos tipo 
Planorbis e Hydrobia y algún resto fino de caráceas. La base de este nivel es gradual. 
Tramo 23. 1,00 – 0,98 m: Margas (fango) pardo-grisáceo. Abundantes gasterópodos (Hydrobia). No se 
observa el contacto con el nivel inferior a consecuencia del cambio de maniobra durante la extracción 
del sondeo. 
Tramo 24. 0,98 – 0,93 m: Turba arcillosa pardo oscura. Presenta gasterópodos enteros. El contacto inferior 
es neto y horizontal. 
Tramo 25. 0,93 – 0,91 m: Arcilla turbosa de color negro. Contacto inferior muy neto y horizontal. 
Tramo 26. 0,91 – 0,89 m: Turba arcillosa gris oscura. Gasterópodos enteros y fragmentos dispersos, aunque 
en la se observa una concentración importante de fragmentos. La base es un contacto neto y horizontal. 
Tramo 27. 0,89 – 0,86 m: Turba arcillosa gris con fragmentos de gasterópodos lacustres dispersos. La base 
es horizontal y neta. 
Tramo 28. 0,86 – 0,63 m: Margas (fango) gris oscuras con gasterópodos palustres enteros. A base, 
intercalaciones amarillas con límites muy difusos que corresponden a acumulaciones de restos de 
caráceas. A techo del tramo hay una concentración de gasterópodos enteros (Hydrobia, Bithynia y 
Planorbis). Se ha identificado calcita y una pequeña proporción de cuarzo en la difracción de rayos X. 
El contacto inferior es gradual. 
Tramo 29. 0,63 – 0,36 m: Arcillas pardas con fragmentos de gasterópodos. Algún resto de raíz subactual. 
Concreciones blandas blancas milimétricas de carbonato y yeso.  
Tramo 30. 0,36 – 0,00 m: Limos pardo-rojizos. Presentan abundantes fragmentos de gasterópodos que van 
disminuyendo en la vertical. Concreciones de carbonato y yeso de diámetro aproximado de 1 mm. 
Mineralógicamente el tramo está compuesto por cuarzo, calcita, yeso, dolomita y minerales de la arcilla 
(mica y clorita). 






6.1.7. Sondeo C1 (Coordenadas UTM: 745540/4413408) 
Se ha perforado entre el pueblo y la playa de Nules, en el paraje denominado Les Marines, 
aproximadamente a 2000 m de distancia de la posición actual del mar. La embocadura del sondeo 
encuentra aproximadamente a una cota de + 4 m y alcanzó una profundidad de 2,90 m (Fig. 6.20 y 
6.21). Geológicamente se ubica sobre los mantos de arroyada holocenos, en las proximidades del área 
de marjal de Nules.  
 
Figura 6.20.- Localización del sondeo 
C1, junto al puente de la carretera CV-
2220 sobre la autopista A-7. Base 
topográfica: Mapa Burriana 641-III (59-
50) MTN25. Cuadrícula UTM (ED50) 





Figura 6.21.- Ortofotografía área con 
la situación del sondeo C1, en una 
zona de huertas y naranjales. Fuente: 
Instituto Cartográfico Valenciano. 
Descripción (Fig. 6.22 y Anexo IV):  
Tramo 1. 2,90 – 2,60 m: Limos rojos masivos. Algunos nódulos de carbonato de tamaño inferior a 2 mm. 
Trazas de raíces de diámetro en torno a 1 mm, rellenas por arcillas con carbonato. 
Tramo 2. 2,60 – 2,27 m: Limos arenosos rojos con abundantes nódulos de carbonato. Nódulos de tamaño 
entre 1 y 2 cm, redondeados y subangulosos, tienen límites netos con los limos y hacia el techo tienden 
a disminuir en número y tamaño. Óxidos de hierro y trazas de raíces rellenas de arcillas con carbonato 
de diámetro en torno a 1 mm. Base neta. 
Tramo 3. 2,27 – 1,75 m: Limos rojos que pasan gradualmente hacia el techo a arcillas limosas. Aumento 
de óxidos de hierro respecto del nivel anterior. Concreciones carbonatadas dispersas, de tamaño en 
torno a 0,5 cm, redondeadas de límites difusos con las arcillas. Se advierte una suave laminación 
horizontal. El contacto inferior es gradual. 
Tramo 4. 1,75 – 0,35 m: Limos pardos. En la base se observa una concentración nódulos de carbonato de 
tamaños variables entre 1 mm y 2 cm, con límites difusos con el sedimento, que hacia techo disminuye 
progresivamente. En algunos casos parecen los restos de antiguos organismos con caparazón 






Tramo 5. 0,35 – 0,00 m. Limo arenoso pardo. Se observa una ligera laminación. El contacto inferior es 
neto y horizontal. 
Figura. 6.22.- Composición fotográfica del sondeo C1 con indicaciones de los tramos. 
6.1.8. Sondeo C2 (Coordenadas UTM: 747706/4413896) 
Este sondeo se encuentra ubicado en el marjal de Nules junto a la Acequia de Enmedio, en la 
zona denominada como la Alcudia (Fig. 6.23 y 6.24). La distancia a la línea de costa actual es de 475 
m y la boca del sondeo se encuentra aproximadamente a 1 m respecto del nivel medio del mar. La 
profundidad del sondeo es de 4,60 m. Geológicamente, se sitúa en la parte norte del marjal que llega 
desde Moncofa a Nules, el cual se encuentra bordeado por los mantos de arroyada exceptuando por el 
lado oriental donde está limitado por un estrecho cordón litoral.  
 
 
Figura 6.23.- Situación del sondeo 
C2. Base topográfica: Mapa Burriana 
641-III (59-50) MTN25. Cuadrícula 
UTM (Huso 30, ED50) espaciado de 1 
km. Recuadro de la ortofotografía 
aérea. 
Descripción (Fig. 6.25 y Anexo IV): 
Tramo 1. 4,60 – 4,54 m: Limos arenosos rojos fuertemente cementados por carbonato amarillo. 
Tramo 2. 4,54 – 4,40 m: Limos arenosos pardo-rojizos que a base presentan abundantes nódulos 
carbonatados de tamaño variable entre 0,5 y 2 cm, subangulosos. El contacto inferior parece neto 
Tramo 3. 4,40 – 3,67 m: Limos pardo-rojizos que a base presentan nódulos carbonatados subangulosos 
de tamaño en torno a 1 cm. En la vertical pasan a limos pardos donde los nódulos disminuyen 
paulatinamente. Trazas de raíces con relleno de arcillas de diámetro en torno a 1 mm. En los últimos 5 
cm existe una acumulación de nódulos de carbonato. El contacto inferior es neto  
Tramo 4. 3,67 – 3,20 m: Limos pardos con algún canto disperso anguloso de caliza, de diámetro en torno 
a 2 mm. Nódulos de carbonato de tamaño variable, milimétricos a centimétricos, y contacto difuso con 





Tramo 5. 3,20 – 2,65 m: Limos arenosos que pasan en la vertical a limos arcillosos. A base, nódulos 
carbonatados de pequeño tamaño (5 mm) que desaparecen hacia techo. Presentan moteados pardos y 
verdes. Hacia techo se oscurecen, que parece indicar un aumento relativo de materia orgánica. Abundan 




Figura. 6.24.- Ortofotografía área con la 
situación del sondeo C2. Está situado 
sobre un área con gran actividad 
antrópica dentro del marjal. Fuente: 
Instituto Cartográfico Valenciano. 
Tramo 6. 2,65 – 2,43 m: Arcillas negras turbosas. Se reconocen raíces y fibras vegetales subactuales. El 
contacto inferior es neto. 
Tramo 7. 2,43 – 2,25 m: Margas (fango) gris oscuraspardas con un alto contenido de gasterópodos, tanto 
fracturados como enteros. El contacto inferior es gradual. 
Tramo 8. 2,25 – 2,15 m: Turba hémica. Se reconocen abundantes gasterópodos enteros en todo el tramo 
aunque en la base predomina el género Planorbis mientras que a techo existe una acumulación de 
Hydrobia. El contacto inferior es gradual. 
Tramo 9. 2,15 – 1,94 m: Turba hémica gruesa a fíbrica negra. Se reconocen abundantes raíces y restos de 
fibras vegetales subactuales. El contacto con el nivel inferior es neto. 
Tramo 10. 1,94 – 1,85 m: Margas (fango) de color gris oscuro – negro pardo con gasterópodos enteros. 
Contacto inferior neto. 
Tramo 11. 1,85 – 1,69 m: Turba hémica negra. Se reconocen raíces y fibras vegetales subactuales. 
Contacto inferior gradual. 
Tramo 12. 1,69 – 1,57 m: Margas (fango) de color gris-pardo oscuro con abundantes gasterópodos enteros 
(Hydrobia y Bithynia) y algún fragmento disperso. Límite inferior es neto y horizontal. 
Tramo 13. 1,57 – 1,42 m: Margas (fango) grises con gasterópodos, tanto enteros como fragmentados, 
dispersos. Presencia de raíces y de fibras vegetales subactuales. Contacto inferior gradual. 
Tramo 14. 1,42 – 1,37 m: Margas (fango) de color pardo grisáceo con restos de fibras vegetales y 
fragmentos de caráceas. Presencia de pequeños gasterópodos, tanto enteros como fragmentos. Contacto 
inferior gradual. 
Tramo 15. 1,37 – 1,35 m: Turba margosa negra con fragmentos de gasterópodos dispersos. El contacto 
inferior es gradual. 
Tramo 16. 1,35 – 1,32 m: Nivel de carófitas con restos de turba. Se reconocen abundantes gasterópodos 
enteros (Hydrobia). Base neta y horizontal. 
Tramo 17. 1,32 – 0,89 m: Arcillas turbosas pardo-grisáceas con gasterópodos dispersos, enteros y 
fragmentos. Hacia el techo el color es más oscuro y aumenta el contenido en fibras vegetales. Contacto 
inferior neto y horizontal. 
Tramo 18. 0,89 – 0,71 m: Margas (fango) gris-pardo con abundantes gasterópodos enteros. En la vertical 
se observa un menor grado de descomposición de las fibras vegetales. El contacto inferior es gradual. 






Tramo 20. 0,64 – 0,56 m: Margas (fango) gris-pardo con gasterópodos enteros dispersos y trazas de 
raíces. Base irregular. 
Tramo 21. 0,56 – 0,00 m: Limos arcillosos grises oscuros. Presenta algún canto de pequeño tamaño (< 2 
cm) de naturaleza carbonatada y restos carbonosos dispersos. Fragmentos de gasterópodos y óxidos de 
hierro. El contacto inferior es muy irregular. 
 
Figura 6.25.- Composición fotográfica del sondeo C2 con indicaciones de los tramos.
6.1.9. Sondeo del Marjal de Nules (Coordenadas UTM: 747075/4412672) 
El sondeo se perforó en las proximidades de la playa de Nules, junto al cruce entre la carretera 
CV-2220 y el camino del Serradell, aproximadamente a unos 350 m de la línea de costa y 2,8 m de 
altura respecto del nivel del mar (Fig. 6.26 y 6.27). El sondeo se hizo a rotación con recuperación de 
testigo continuo y alcanzó una profundidad de 27,50 m.  
El sondeo se encuentra en la zona de contacto entre los depósitos de cordón litoral y los 





Figura 6.26.- Ubicación del sondeo C9. 
Base topográfica: Mapa Mocófar 669-I (59-
51) MTN25. Cuadrícula UTM (Huso 30, 









Figura 6.27.- Ortofotografía área con la 
situación del sondeo de Nules, en una 
zona de huertas. Fuente: Instituto 
Cartográfico Valenciano. 
 
Descripción: (Fig. 6.28 y Anexo IV): 
Tramo 1. 27,50 -26,30 m: Mal recuperado. Limos pardos-rojizos con trazas de raíces rellenas por nódulos 
de carbonato. 
Tramo 2. 26,30 – 26,00 m: Arenas rojas fuertemente cementadas con cantos angulosos dispersos (centil 4 
cm). Trazas de raíces sin relleno y óxidos de hierro. Contacto inferior no recuperado. 
Tramo 3. 26,00 – 24,30 m: Tramo parcialmente recuperado. Limos pardo-rojizos con  trazas de raíces 
rellenas por nódulos de carbonato con tamaños en torno a 3-4 cm. Óxidos de hierro. Contacto inferior 
no recuperado. 
Tramo 4. 24,30 – 23,30 m: Arenas gruesas con gran cantidad de cantos de calizas y areniscas rojas 
mesozoicas (centil 5 cm). Parcialmente cementadas y bioturbadas por raíces sin relleno. Óxidos de 
hierro. Contacto inferior no recuperado. 
Tramo 5. 23,30 – 20,90 m: Tramo parcialmente recuperado. Limos rojos con abundantes trazas de raíces 
rellenos con nódulos de carbonatos. A techo presenta un nivel de arenas finas rojizas cementadas (25 
cm) con bioturbaciones de raíces y óxidos de hierro. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 6. 20,90 – 19,20 m. Tramo parcialmente recuperado. Limos pardo-rojizos granocrecientes, con 
trazas de raíces rellenas por nódulos de carbonato de mayor tamaño hacia el techo. Contacto inferior 
muy neto entre el nivel cementado del infrayacente y los limos.  
Tramo 7. 19,20 – 16,70 m: Tramo parcialmente recuperado. Limos pardo-rojizos con trazas de raíces 
rellenas por nódulos de carbonato, que son de mayor tamaño hacia el techo. A techo se reconoce un 
nivel de unos 60 cm de arenas finas rojas que están fuertemente cementadas y bioturbadas por raíces. 
Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 8. 16,70 – 15,85 m: Limos arenosos rojizos con nódulos de carbonato dispersos, más abundantes a 
base. Base neta y horizontal. 
Tramo 9. 15,85 – 15,30 m: Tramo parcialmente recuperado. Arcillas pardo-rojizas que, en la vertical, 
pasan a limos con trazas de raíces rellenadas por nódulos de carbonato. Nivel cementado a techo. 
Contacto inferior gradual 
Tramo 10. 15,30 – 14,55 m: Limo pardo con pequeñas concentraciones de carbonato. Muy mala 
recuperación. 
Tramo 11. 14,55 – 13,70 m: Gravas masivas granodecrecientes con abundante matriz limo-arcillosa parda-
rojiza. Los cantos son, principalmente, nódulos de carbonato y pequeños cantos redondeados de calizas 
mesozoicas (centil 3cm). Base no recuperada. 
Tramo 12. 13,70 – 13,30 m: Gravas masivas finas granodecrecientes con abundante matriz limo-arcillosas. 






Tramo 13. 13,30 – 13,00 m: Gravas masivas finas pardo- rojizas matriz soportadas. La matriz corresponde a 
limos arcillosos pardo-rojizos. Óxidos de hierro. Base neta y plana. 
Tramo 14. 13,00 – 12,70 m: Testigo no recuperado. 
Tramo 15. 12,70 – 12,10 m: Alternancia de limos y arcillas pardas con pequeñas concentraciones de 
carbonato (< 2 mm) dispersas. El tramo es granodecreciente. Está compuesto fundamentalmente por 
cuarzo, calcita y filosilicatos (illita y clorita) y en menor proporción dolomita y feldespatos. Contacto 
inferior no recuperado. 
Tramo 16. 12,10 – 11,70 m: Gravas finas pardas con abundante matriz arcillosa parda. Matriz compuesta 
por cuarzo, calcita, filosilicatos, dolomita y feldespatos. Base neta y horizontal. 
Tramo 17. 11,70 – 11,30 m: Gravas finas, pardas, matriz soportadas y granodecrecientes. Cantos de nódulos 
de carbonato muy redondeados y seleccionados, y algún canto de caliza mesozoica. Óxidos de hierro 
dispersos. A techo se reconocen concreciones de carbonato en las que la calcita es el mineral 
mayoritario y el cuarzo, la dolomita y los filosilicatos (illita y clorita) son secundarios. Base neta y 
horizontal. 
Tramo 18. 11,30 – 10,10 m: Gravas finas con abundante matriz arcillosa parda, granodecrecientes. A techo 
se observa un nivel cementado con bioturbaciones de raíces. La composición mineral del techo es 
cuarzo, calcita y dolomita con baja proporción de filosilicatos (illita). Contacto inferior neto y 
horizontal. 
Tramo 19. 10,10 – 9,75 m: Alternancia de limos arenosos y arcillas pardo-rojizas. De muro a techo presenta 
un aumento paulatino de nódulos de carbonato. La base está compuesta por cuarzo y en menor 
proporción calcita, feldespatos y filosilicatos. Contacto inferior no recuperado. 
Tramo 20. 9,75 – 8,50 m: Limos pardos granocrecientes. Nódulos de carbonato que aumentan hacia el 
techo. Compuesto fundamentalmente por cuarzo y minoritariamente calcita, dolomita, feldespatos y 
filosilicatos. Base horizontal y neta. 
Tramo 21. 8,50 – 7,75 m: Alternancia de limos pardos y arcillas verdosas con fuerte moteado en la base. 
Abundantes nódulos de carbonato que ha techo culminan en un nivel fuertemente cementado con 
fragmentos de bivalvos de costulación prominente. La composición mineral muestra un incremento en 
calcita y filosilicatos hacia el techo, siendo en cualquier caso el cuarzo el mineral principal. Contacto 
inferior neto y horizontal. 
Tramo 22. 7,75 – 6,10 m: Gravas finas masivas con matriz arcillosa parda. Cantos de calizas mesozoicas y 
pequeños nódulos carbonatados muy redondeados (centil 3cm). Hacia el techo aumenta el tamaño de 
los cantos, pero disminuye su cantidad. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 23. 6,10 – 5,40 m: Limo marrón con una acumulación de concreciones de carbonato a la base. Hacia 
el techo pasa gradualmente a limos arcillosos gris-verdosos con suave moteado pardo. La composición 
mineral es muy constante a lo largo del tramo: el cuarzo es el mineral principal y en menor proporción 
se han identificado feldespatos, filosilicatos y calcita. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 24. 5,40 – 5,05 m: Arcillas limosas grises con restos vegetales. Está compuesto por filosilicatos 
(illita y clorita), cuarzo y, minoritariamente, calcita y feldespatos. Contacto inferior gradual. 
Tramo 25. 5,05 – 5,00 m: Arcillas negras. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 26. 5,00 – 4,90 m: Turba hémica negra con abundantes gasterópodos enteros (Bithynia y Planorbis) 
y fragmentados, y ostrácodos. Base neta y horizontal. 
Tramo 27. 4,90 – 4,85 m: Tramo de fragmentos de caráceas con abundantes gasterópodos. Contacto inferior 
neto y horizontal. 
Tramo 28. 4,85 – 4,50 m: Turba hémica gruesa con gasterópodos, bivalvos, foraminíferos y ostrácodos. Los 
minerales detectados mediante difracción de rayos X son cuarzo y calcita y, como accesorios, 
filosilicatos y dolomita. Base inferior neta y plana. 
Tramo 29. 4,50 – 4,40 m: Margas (fango) con abundantes gasterópodos (Bithynia), ostrácodos y 






Figura 6.28.- Fotografía del sondeo de Nules con indicaciones del techo y el muro. Resumen de los tramos: a) 
15,55-7,75, arcillas, limos, y arenas finas con intercalaciones carbonatadas; b) 7,75-6,10 m, gravas matriz-
soportadas y limos con cantos; c) 6,10-5,00 m, arcillas pardas que pasan a arcillas grises; d) 5,00-3,10 m, 
turbas con intercalaciones de margas y caráceas; y e) 3,10-0,00 m, limos con cantos e intercalaciones de 
turbas. 
Tramo 30. 4,40 – 4,35 m: Turba hémica negra con fragmentos de gasterópodos. Contacto inferior gradual. 
Tramo 31. 4,35 – 4,30 m: Tramo de caráceas y abundantes gasterópodos enteros. Base neta y horizontal.  
Tramo 32. 4,30 – 4,24 m: Margas (fango) con gasterópodos (Hydrobia y Bithynia) y ostrácodos. Techo muy 
bioturbado por raíces rellenas de la turba hémica del nivel suprayacente. Contacto inferior gradual. 
Tramo 33. 4,24 – 4,00 m: Turba hémica con gasterópodos enteros y fragmentos. Contacto inferior gradual. 
Tramo 34. 4,00 – 3,95 m: Arcillas turbosas grises con restos vegetales con limite inferior gradual. 
Fragmentos de gasterópodos y bivalvos. 
Tramo 35. 3,95 – 3,90 m: Turba hémica gruesa negra con arcillas, con restos de gasterópodos. Base neta e 
irregular. 
Tramo 36. 3,90 – 3,70 m: Arcillas turbosas grises con fragmentos de gasterópodos y bivalvos. Los 
minerales determinados con DRX son cuarzo y filosilicatos (illita). Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 37. 3,70 – 3,65 m: Turba arcillosa grises-negras con restos de fibras vegetales. Contacto neto y 
horizontal. 
Tramo 38. 3,65 – 3,10 m: Arcillas turbosas grises con abundante materia orgánica. Hacia el techo hay 
algunas intercalaciones de turbas arcillosas con abundantes restos de gasterópodos y plantas. Contacto 
inferior neto y plano. 
Tramo 39. 3,10 – 2,80 m: Limos arcillosos pardos con abundantes cantos (centil 4 cm). Restos de vegetales 
y abundantes fragmentos de gasterópodos. Compuesto fundamentalmente por cuarzo, filosilicatos y, 
minoritariamente, calcita y plagioclasa. Base neta y horizontal. 
Tramo 40. 2,80 – 2,75 m: Turba hémica negra con abundantes gasterópodos. Contacto neto y horizontal. 
Tramo 41. 2,75 – 1,50 m: Gravas soportadas por la matriz de arcillas pardas. Cantos de concreciones 
carbonatadas y calizas mesozoicas (centil 3 cm). Gasterópodos enteros y fragmentos. Abundantes 
restos vegetales. 
Tramo 42. 1,50 – 0,00 m: Tramo no recuperado por lo que se complementó mediante el sondeo C9. 
6.1.10. Sondeo C9 (Coordenadas UTM: 747075/4412672) 
El sondeo C9 está situado junto al sondeo a rotación perforado en el Marjal de Nules en un 






ubicó a unos 350 m de la línea de costa y 2,8 m por encima del nivel del mar (Fig. 2.24). Alcanzó una 
profundidad de 2 m. Se sitúa en la zona de contacto entre los depósitos de cordón litoral y los de 
relleno del marjal. 
 
Figura 6.29.- Fotografía oblicua del litoral 
donde está ubicado el sondeo C9 y el resto 
de sondeos a percusión en el entorno del 
Marjal de Nules. Fuente: Consejería de 
Medio Ambiente de la Comunidad 
Valenciana. 
 
Figura 6.30.- Ubicación del sondeo C9. 
Base topográfica: Mapa Mocofa 669-I (59-
51) MTN25. Cuadrícula UTM (Huso 30, 
ED50) espaciado de 1 km. 
 
Descripción (Fig. 6.31 y Anexo IV): 
Tramo 1. 2,00 – 1,94 m: Arenas grises bien seleccionadas con algún resto de planta subactual disperso. 
Tramo 2. 1,94 – 1,39 m: Limo arcilloso pardo con fragmentos de gasterópodos dispersos. Se observan 
abundantes fibras vegetales parcialmente descompuestas, que hacia el techo son de mayor tamaño. La 
base es irregular con presencia de cantos blandos de arcillas gris con gasterópodos.  
Tramo 3. 1,39 – 1,33 m: Arcillas turbosas pardas con abundantes fibras vegetales de colores grises. 





Tramo 4. 1,33 – 1,28 m: Turba arcillosa fíbrica gris. El grado de descomposición es muy bajo y termina en 
un nivel de fibras vegetales sin descomponer. Gasterópodos tipo Planorbis. La base es un contacto 
gradual. 
Tramo 5. 1,28 m – 1,05 m: Grava fina con matriz arcillosa parda. Está constituida por cantos de cuarcitas 
y calizas negras, de aproximadamente 2 cm de tamaño. El contacto con la unidad inferior es neto y 
horizontal.  
Tramo 6. 1,05 – 0,84 m: Arena media parda que pasa en la vertical a limo arcilloso marrón. Se reconocen 
fibras vegetales dispersas y cantos de areniscas rojas (Bundsandstein) y calizas. El contacto inferior es 
neto y horizontal. 
Tramo 7. 0,84 – 0,60 m: Limo arenoso pardo con fragmentos dispersos de gasterópodos. Hacia el techo 
parece disminuir el tamaño de grano. Base neta e irregular. 
Tramo 8. 0,60 – 0,00 m: Gravas con matriz limosa. Cantos redondeados de calizas, areniscas rojas y 
dolomías. Restos de raíces. Base neta e irregular. 
Figura 6.31.- Composición fotográfica del sondeo C9 con indicaciones de los tramos.
6.1.11. Sondeo del río Mijares (Coordenadas UTM: 755168/4421966) 
El sondeo está localizado en la zona de Santa Bárbara, junto a la desembocadura del río Mijares 
(Fig. 6.32 y 6.33), al final del Camí de la Cantera, aproximadamente a 300 m de la línea de costa. Se 
situó a una altura de 5 m sobre el nivel del mar y alcanzó una profundidad de 32 m. El sondeo se inició 
con recuperación de testigo continuo, pero la granulometría gruesa obligó a continuar la perforación 
con tricono y recuperación de ripios. Geológicamente, está situado sobre gravas gruesas con 
intercalaciones de arenas amarillas finas con abundantes raíces. 
 
 
Figura 6.32.-  Localización del 
sondeo del río Palancia. Base 
topográfica: Mapa Burriana 641-
III (59-50) MTN25. Cuadrícula 









Figura 6.33.- Situación del sondeo 
del río Mijares en una fotografía 
oblicua, junto a la desembocadura 
del río. Fuente: Consejería de Medio 
Ambiente de la Comunidad 
Valenciana. 
Descripción (Anexo IV): 
Tramo 1. 36,10 – 25,50 m: Ripios de un conglomerado rojo con zonas parcialmente cementadas. Está 
compuesto por cantos de calizas y areniscas rojas (Buntsandstein). Presenta tramos limo-arcillosos 
intercalados. En la parte superior se reconocen fragmentos de un caliche. 
Tramo 2. 25,50 – 23,50 m: Ripios. Limos rojos con cantos. 
Tramo 3. 23,50 – 21,90 m: Ripios. Gravas gruesas con matriz arenosa. Los cantos son de calizas y 
cuarcitas.  
Tramo 4. 21,90 – 21,50 m: Ripios. Margas y margo calizas blancas con cantos. Se ha interpretado como 
un caliche.  
Tramo 5. 21,50 – 15,20 m: Ripios. Gravas constituidas por cantos de calizas y dolomías. La matriz es 
arenosa. 
Tramo 6. 15,25 – 14,50 m: Ripios. Arenas gruesas y limos pardos con cantos dispersos. Cantos de calizas 
y cuarcitas. 
Tramo 7. 14,50 – 8,80 m: Ripios. Gravas gruesas pardas con abundante arena. Cantos de calizas y 
cuarcitas. 
Tramo 8. 8,80 – 8,20 m: Ripios. Arenas con cantos dispersos. 
Tramo 9. 8,20 – 4,70 m: Ripios. Gravas gruesas que hacia el techo disminuyen de tamaño. La parte 
superior está constituida por arenas gruesas con cantos dispersos y algún fragmento de concha. 
Principalmente, cantos de calizas. 
Tramo 10. 4,70 – 4,20 m: Gravas gruesas con matriz arenosas. Principalmente constituidas de cantos de 
calizas y minoritariamente de areniscas rojas (Buntsandstein). El centil es mayor a 15 cm. 
Tramo 11. 4,20 – 1,60 m: Gravas medias matriz soportadas. La matriz es una arena media parda. Contacto 
inferior mal recuperado pero parece neto. 
Tramo 12. 1,60 – 0,80 m: Gravas gruesas con matriz limo-arenosa parda. Cantos de calizas mesozoicas. 
Tramo 13. 0,80 – 0,60 m: Arenas finas amarillas con raíces. 
Tramo 14. 0,60 – 0,00 m: Relleno. Arenas finas. 
6.1.12. Sondeo C6 (Coordenadas UTM: 756709/4428868) 
El sondeo C6 se sitúa muy cerca del puerto de Castellón, en el Camí Vell del Mar, que era el 
antiguo camino que unía el puerto pesquero con la localidad de Castellón. Situado en el paraje 
denominado como la Borrasa (Fig. 6.34), la distancia con respecto a la línea de costa actual es de 500 





respecto al nivel del mar. Geológicamente está ubicado sobre los depósitos de relleno del marjal, muy 





Figura 6.34.- Situación del sondeo C6. 
Base topográfica: Mapa El Grao de 
Castellón 641-II (60-49) MTN25. 
Cuadrícula UTM (Huso 30, ED50) 
espaciado de 1 km. Recuadro de la 
ortofotografía aérea. 
Figura 6.35. –Ortofotografía área 
con la situación del sondeo C6. Se 
observa la alta presión antrópica 
sobre la zona de marjal. Fuente: 
Instituto Cartográfico Valenciano. 
Descripción (Fig. 6.36 y Anexo IV): 
Tramo 1. 5,60 – 4,00 m: Arena media a fina amarilla. En la parte inferior se distingue algún fragmento de 
bivalvos. Se reconocen acumulaciones de carbonato que dan lugar a concreciones blancas de arenas 
muy cementadas de diámetro en torno a 1 cm. 
Tramo 2. 4,00 – 3,80 m: Material no recuperado en el cambio de maniobra. 
Tramo 3. 3,80 – 2,80 m: Arena media-fina amarilla. Hacia el techo pasa a tonos más claros, como 
consecuencia del aumento paulatino en la cantidad de carbonato. Así, en los 30 cm superiores, se 
produce un aumento considerable del contenido de concreciones carbonatadas de forma que el 
sedimento es completamente blanco. Concreciones de 1 a 2 cm de diámetro. 
Tramo 4. 2,80 – 2,76 m: Tramo de arenas grises intensamente cementadas con abundantes moteados 
verdosos. Contacto inferior neto. 
Tramo 5. 2,76 – 2,26 m: Arenas medias a finas gris-verdosas con fibras vegetales, que hacia arriba van 






Abundantes trazas de raíces rellenas de arcillas pardas. El techo está constituido por un nivel de arena 
cementada. Base neta y horizontal. 
Tramo 6. 2,26 – 1,95 m: Arenas limosas de color pardo y moteado gris-verdosa con tonos blancos. 
Nódulos de carbonato de 1cm y trazas de raíces rellenas de arcillas. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 7. 1,95 – 1,70 m: Limo arenoso pardo grisáceo con trazas de raíces. También se reconocen 
concreciones carbonatadas menores de 0,5 cm pero disminuyen hacia el techo. El contacto inferior es 
gradual. 
Tramo 8. 1,70 – 1,50 m: Limos grises oscuros con abundantes moteados pardos. Trazas de raíces y 
fragmentos de fibras vegetales. Contacto inferior gradual. 
Tramo 9. 1,50 – 1,00 m: Arcillas grises oscuras con raíces. En la parte inferior se reconocen gasterópodos, 
enteros y fragmentos. También se distinguen fibras vegetales y hacia el techo, óxidos de hierro. El 
contacto inferior es gradual. 
Tramo 10. 1,00 – 0,84 m: Margas grises pardas con gasterópodos enteros dispersos (Hydrobia). Contacto 
inferior horizontal y neto. 
Tramo 11. 0,84 – 0,74 m: Arcillas turbosas negras con abundantes restos enteros y fragmentados de 
gasterópodos dispersos y fibras vegetales. Tanto el contacto inferior como el superior son graduales. 
Tramo 12. 0,74 – 0,67 m: Arcillas grises con algún gasterópodo entero disperso. 
Tramo 13. 0,67 – 0,51 m: Limo arcilloso gris que en la vertical va pasando gradualmente a pardo. Contiene 
gasterópodos bien preservados y fragmentados. 
Tramo 14. 0,51 – 020 m: Limo pardo con fragmentos de gasterópodos y cantos. Concreciones carbonatadas 
menores de 1 mm. A techo, restos carbonosos y concreciones de arena cementadas mayores de 2 cm. 
Contacto inferior gradual. 
Tramo 15. 0,20 – 0,00 m: Limo arenoso disgregable con cantos. Es un nivel de relleno antrópico. 
Figura 6.36.- Composición fotográfica del sondeo C6 con indicaciones de los tramos.
6.1.13. Sondeo C5 (Coordenadas UTM: 758721/4433643) 
El sondeo C5 se ha realizado en el marjal de Benicasim, en el paraje El Cuadro, junto a la 
acequia de la Obra (Fig. 6.37. y 6.38). La posición del sondeo se encuentra a una distancia de 430 m 
de la línea de costa y a una altura respecto del nivel del mar de aproximadamente 0,5 m. El sondeo 
alcanzó una profundidad máxima de 2,65 m. Geológicamente se encuentra situado sobre el margen 








Figura 6.38.- Ortofotografía 
área con la situación del sondeo 
C5. Fuente: Instituto 
Cartográfico Valenciano. 
Descripción (Fig. 6.39 y Anexo IV): 
Tramo 1. 2,65 – 1,14 m: Arenas medias grises granocrecientes con restos de bivalvos. Hacia el techo se 
observa laminación horizontal y cruzada de bajo ángulo con abundantes fragmentos de bivalvos. En la 
parte superior también se observan restos carbonosos pardos, óxidos de hierro y bioturbaciones de 
raíces. 
Tramo 2. 1,12 – 1,11 m: Turba fíbrica pardo-rojiza con arcillas. Limites inferior y superior neto y 
horizontal. 
Tramo 3. 1,11 – 0,94 m: Arenas de tamaño medio a fino, de color blanco a gris claro, parcialmente 
cementadas y con fragmentos dispersos de valvas de moluscos. Se distinguen trazas de raíces en torno a 
las cuales se observa ferruginización. 
Tramo 4. 0,94 – 0,93 m: Intercalación de turba hémica negra. Los contactos tanto con el nivel inferior 




Figura 6.37.- Situación del sondeo 
C5. Base topográfica: Mapa 
Benicasim 616-IV (60-48) MTN25. 
Cuadrícula UTM (Huso 30, ED50) 







Tramo 5. 0,93 – 0, 24 m: Arenas medias amarillo claro que en la vertical pasan a limos blancos 
parcialmente cementados por carbonato. Se distinguen fragmentos de conchas dispersos, y restos de 
raíces en torno a los cuales se producen procesos de ferruginización.  
Tramo 6. 0,24 – 0,00 m: Limo marrón con cantos de 1-2cm de arenas medias amarillas. Restos de raíces y 
fragmentos de fibras vegetales. Nódulos de carbonatos de 0,5 cm de diámetro. Base neta y horizontal. 
 
Figura 6.39. – Composición fotográfica del sondeo C5 con indicaciones de los tramos.
6.1.14. Sondeo del Marjal de Benicasim (Coordenadas UTM: 757962/4434440) 
Sondeo realizado en el interior del marjal de Benicasim, concretamente en las proximidades de 
la Hípica de Castellón (Fig. 6.40), en el paraje de L´Obra. Localizado a 1,5 Km. y una altura de 0 m 
respecto del nivel del mar (Fig. 6.41). El sondeo se realizó a rotación y alcanzó una profundidad de 21 





Figura 6.40.- Situación del 
sondeo C10. Base topográfica: 
Mapa Benicasim 616-IV (60-48) 
MTN25. Cuadrícula UTM (Huso 
30, ED50) espaciado de 1 km.  








Figura 6.41.- Situación 
del sondeo del Marjal de 
Benicasim en una 
fotografía oblicua. 
Fuente: Consejería de 
Medio Ambiente de la 
Comunidad Valenciana. 
Descripción (Fig. 6.42 y Anexo IV): 
Tramo 1. 21,00 – 19,00 m: Limos rojos con abundantes nódulos de carbonato a la base. Pequeñas 
intercalaciones arcillosas marrones. Tramo compuesto fundamentalmente por cuarzo y 
secundariamente calcita y filosilicatos (illita y caolinita). 
Tramo 2. 19,00 – 18,30 m: Arcillas pardo-rojizas con pequeños nódulos de carbonato, que aumentan hacia 
el techo. También, a techo se aprecia un aumento del contenido de la fracción limo. 
Tramo 3. 18,30 – 17,00 m: Arenas finas pardo-rojizas con trazas de raíces rellenas por nódulos de 
carbonato. Concentración de carbonato a la base. Compuesto fundamentalmente por cuarzo y, 
secundariamente, calcita y filosilicatos (illita, clorita y caolinita). Base constituida por gravas con 
abundante matriz limo-arenosa. 
Tramo 4. 17,00 – 15,15 m: Limos arcillosos rojos con trazas de raíces rellenadas por nódulos de carbonato 
a techo. Contacto inferior gradual. 
Tramo 5. 15,15 – 14,00 m: Gravas gruesas pardo-rojizas con matriz arcillosa. Cantos de calizas 
mesozoicas redondeadas (centil 5 cm) y, en menor cantidad, de nódulos de carbonato retrabajados. 
Base neta y horizontal. 
Tramo 6. 14,00 – 13,20 m: Arenas finas limosas de color rojo. Contacto inferior gradual. 
Tramo 7. 13,20 – 12,65 m: Arenas medias de colores pardo-rojizos y moteados verdes. Abundantes restos 
vegetales y presencia de óxidos de hierro. Mediante la difracción de rayos X se ha determinado la 
presencia mayoritaria de cuarzo y, en menor proporción, calcita y filosilicatos (illita, clorita y 
caolinita). Contacto inferior neto y plano. 
Tramo 8. 12,65 – 12,15 m: Calizas de color amarillo con una acumulación de moldes de bivalvos de fuerte 
costulación. Se puede considerar  compuesto fundamentalmente por calcita, si bien se han reconocido, 
con difracción de rayos X, indicios de cuarzo. Base neta y horizontal. 
Tramo 9. 12,15 – 11,40 m: Arenas medias, grises y amarillas, cementadas, con estratificación cruzada y 
fragmentos de conchas. Los minerales identificados son: cuarzo, calcita, dolimita y feldespatos. Base 
no recuperada. 
Tramo 10. 11,40 – 11,00 m: Tramo parcialmente recuperado. Arenas medias grises que a la base presenta 
un conglomerado cementado de cantos de calizas y areniscas rojas. Centil próximo a 10 cm. Aparecen 
escasos fragmentos de bivalvos. Contacto inferior no recuperado. 
Tramo 11. 11,00 – 10,00 m: Arenas finas granocrecientes. Aumenta el contenido de bioclastos hacia el 
techo. 






Tramo 13. 9,70 – 9,20 m: Arenas medias con tendencia granocreciente. Carbonatación a techo. 
Tramo 14. 9,20 – 9,00 m: Testigo no recuperado. 
Tramo 15. 9,00 – 8,20 m: Arenas medias amarillas granodecrecientes.  
Tramo 16. 8,20 – 8,15 m: Testigo no recuperado. 
Tramo 17. 8,15 – 6,00 m: Alternancia de arenas medias y finas que, en la vertical, pasan a arenas medias 
con abundantes fragmentos de bivalvos. En general, todo el conjunto de arenas no presenta una buena 
recuperación. En torno a los 7 m aparece un nivel parcialmente cementado. En la base, a partir de 
difracción de rayos X, se ha determinado la presencia de cuarzo, calcita, dolomita y filosilicatos. 
Tramo 18. 6,00 – 4,80 m: Tramo mal recuperado con arrastres de niveles superiores. Arenas finas amarillas 
con fragmentos de conchas que en la vertical pasan a arcillas margosas grises con abundantes bivalvos 
(Cerastoderma glaucum). 
Tramo 19. 4,80 – 4,60 m: Calizas nodulosas grises con biocláticos de bivalvos y gasterópodos. Compuesto 
por calcita, secundariamente por cuarzo y a techo trazas de aragonito y yeso. Contacto inferior no 
recuperado. 
Tramo 20. 4,60 – 4,50 m: Arcillas grises oscuras con nódulos de carbonato. Abundantes restos vegetales. 
Contacto inferior mal recuperado. 
Tramo 21. 4,50 – 4,25 m: Turba sáprica negra. Gasterópodos dispersos enteros. Presenta como mineral 
principal cuarzo y como secundarios filosilicatos, esencialmente illita, caolinita y clorita. Base neta y 
horizontal. 
Tramo 22. 4,25 – 4,00 m: Alternancias centimétricas de turba hémica y margas pardas. Hacia techo 
aumenta el espesor y la cantidad de los niveles margas. En el techo presenta un nivel pardo amarillento 
con abundantes caráceas y gasterópodos (Hydrobia, Bithynia y Limnea). Está compuesto por calcita y 
cuarzo. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 23. 4,00 – 3,80 m: Alternancias centimétricas de turba hémica con fragmentos de gasterópodos y 
margas con caráceas, gasterópodos (Limnea, Hydrobia y Bithynia), foraminíferos y ostrácodos. Hacia 
el techo las margas pardas ganan potencia. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 24. 3,80 – 3,55 m: Turba sáprica negra con gasterópodos, foraminíferos y ostrácodos. En la parte 
superior aparecen pequeñas intercalaciones milimétricas de margas. Límite inferior neto. 
Tramo 25. 3,55 – 3,50 m: Margas pardas amarillenta con alta concentración de caráceas. Gasterópodos 
enteros.  
Tramo 26. 3,50 – 3,32 m: Turba hémica negra. Abundantes gasterópodos enteros y fragmentos. Contacto 
inferior horizontal y neto. 
Tramo 27. 3,32 – 3,22 m: Tramo constituido por fragmentos de caráceas color crema con abundantes 
gasterópodos. Contacto neto. 
Tramo 28. 3,22 – 3,20 m: Turba sáprica con fragmentos de gasterópodos. Contacto inferior no recuperado. 
Tramo 29. 3,20 – 3,15 m: Tramo formado por caráceas color amarillo. Abundantes gasterópodos enteros y 
fragmentos. Base irregular.  
Tramo 30. 3,15 – 3,00 m: Turba hémica con fragmentos de gasterópodos. El contacto inferior es neto y 
horizontal. 
Tramo 31. 3,00 – 2,62 m: Alternancia milimétrica de turbas negras y margas pardas con restos de caráceas. 
Hacia el techo aumenta el espesor de los niveles de margas y disminuye la potencia de los niveles de 
turba hasta desaparecer. Abundantes restos de gasterópodos. Base neta y horizontal. 
Tramo 32. 2,62 – 2,45 m: Alternancia milimétrica de margas pardas y turba negra con gasterópodos. 
Aumenta la cantidad de materia orgánica hacia el techo. Contacto inferior neto y horizontal 
Tramo 33. 2,45 – 2,35 m: Turbas hémicas negras con gasterópodos. Presenta intercalaciones de margas 
pardas. 
Tramo 34. 2,35 – 1,95 m: Margas pardas con restos de caráceas y fragmentos de gasterópodos. A techo 
aparece una gran concentración de restos de caráceas. Base neta y horizontal. 





Tramo 36. 1,90 – 1,50 m: Turba arcillosa con gasterópodos enteros (Hydrobia, Limnea, Bithynia y 
Melanopsis) y fragmentados. Base neta e irregular. 
Tramo 37. 1,50 – 1,35 m: Arcillas turbosas grises con raíces. Entre 1,40-1,43 m xxxxxx se registra una 
intercalación de limos pardos. Escasos fragmentos de gasterópodos y concentraciones milimétricas de 
turba. Desde el punto de vista mineralógico están compuestas por cuarzo, filosilicatos (illita, clorita y 
caolinita) y calcita. Base neta y horizontal. 
Tramo 38. 1,35 – 1,25 m: Limos pardos con cantos dispersos y fragmentos de gasterópodos. Cantos 
inferiores a 0,5 cm de nódulos de carbonato y algún canto disperso de calizas mesozoicas. 
Tramo 39. 1,30 – 0,30 m: Limos pardos marrones con pequeños cantos y raíces. Los análisis de difracción 
de rayos X evidencian la presencia mayoritaria de cuarzo y, en menor proporción, calcita, feldespatos y 
filosilicatos.  
Tramo 40. 0,30 – 0,00 m: Testigo no recuperado. 
 
Figura 6.42.- Fotografía del sondeo de Benicasim con indicaciones del techo y el muro. Resumen de los tramos: 
a) 21,00-12,15, arcillas, limos, y arenas finas con intercalaciones carbonatadas; b) 12,15-6,00 m, arenas 
bioclásticas; c) 6,00-4,50 m, arcillas grises y margo-calizas con bivalvos; d) 4,50-1,35 m, turbas con 
intercalaciones de margas y caráceas; y e) 1,35-0,00 m, limos con cantos. 
6.1.15. Sondeo C10 (Coordenadas UTM: 757962/44344440) 
Realizado junto al sondeo de rotación ubicado en la parte central del marjal de Benicasim (Fig. 
6.43). Se encuentra situado junto a la Hípica de Castellón, en el camino de la Ralla, en el paraje de 
L´Obra. El sondeo se encuentra aproximadamente a 1500 m de la línea de costa, y a nivel del mar 
(Fig. 6.44). Alcanzó una profundidad de 1,95 m. Geológicamente, se encuentra ubicado entre los 






Descripción (Fig. 6.45 y Anexo IV): 
Tramo 1. 1,95 – 1,91 m: Turba hémica de color negro. A base abundan los gasterópodos enteros (Bithynia) 
y fragmentados. 
Tramo 2. 1,91 – 1,87 m: Margas pardas con gasterópodos enteros. Restos de plantas no degradadas. El 
contacto inferior es muy irregular.  
Tramo 3. 1,87 – 1,80 m: Margas (fango) de color gris con gasterópodos enteros, sobre todo tipo Bithynia, 
y también Hydrobia y Melanopsis. Abundantes restos de fibras de plantas, con distintos grados de 
descomposición y talos de caráceas. A 1,86 aparece una intercalación turbosa milimétrica. Trazas de 
raíces rellenas de turba negra. El contacto inferior es irregular y erosivo. 
Tramo 4. 1,80 – 1,75 m: Tramo de restos de caráceas pardas finas. En la vertical hay un enriquecimiento 
en el contenido de caráceas que forman un nivel de concentración. En la base aparecen arcillas que 
disminuyen hacia techo. Se reconocen gasterópodos (enteros y fragmentos) y restos de raíces a lo largo 
de todo el nivel. Contacto inferior neto e irregular.  
Tramo 5. 1,75 – 1,73 m: Turba hémica negra con restos de fibras vegetales de color rojo. Restos de 





Figura 6.43.- Situación del sondeo C10. 
Base topográfica: Mapa Benicasim 616-
IV (60-48) MTN25. Cuadrícula UTM 
(Huso 30, ED50) espaciado de 1 km.  





Figura 6.44.- Ortofografía área con la 
situación del sondeo C10. Fuente: 






Tramo 6. 1,73 – 1,68 m: Margas (fango) de color negro-grisáceo con gasterópodos enteros dispersos 
(Bithynia y Melanopsis). Base irregular. Está compuesto mayoritariamente por calcita y en menor 
medida por cuarzo y filosilicatos (illita). 
Tramo 7. 1,68 – 1,66 m: Tramo de margas de color amarillo con fragmentos pequeños de caráceas y 
gasterópodos dispersos. La cantidad de caráceas aumenta hacia el techo. El contacto inferior es gradual. 
Tramo 8. 1,66 – 1,41 m: Turba hémica negra. Se reconocen gasterópodos enteros (Bithynia e Hydrobia) y 
fragmentados. El contacto con el nivel infrayacente es brusco. En difracción de rayos X son calcita, 
aragonito y cuarzo. 
Tramo 9. 1,41 – 1,19 m: Arcillas pardo grisáceas con fragmentos de gasterópodos. Presenta pequeñas 
concentraciones de materia orgánica. Esta constituido principalmente por filosilicatos (illita, caolinita y 
esmectita), calcita y cuarzo. La base es irregular. 
Tramo 10. 1,19 – 1,00 m: Limo arenoso marrón-rojizo con cantos de calizas y cuarcitas, cuyo tamaño de 
grano disminuye hacia el techo. Fragmentos de gasterópodos. Contacto inferior neto y horizontal. 
Tramo 11. 1,00 – 0,40 m: Limo arenoso marrón-rojizo con cantos carbonáticos y cuarcitas de diámetro 
aproximado de 1 cm. Se reconocen fragmentos de gasterópodos terrestres y fibras de raíces. 
Concreciones de carbonato menores de 0,5 cm. Su mineralogía incluye calcita, filosilicatos y cuarzo. El 
contacto  inferior es gradual. 
Tramo 12. 0,40 – 0,30 m: Limo con nódulos de carbonato milimétricos. Se ha identificado calcita y, 
minoritariamente, cuarzo. Posible relleno. 
Tramo 13. 0,30 – 0,00 m: Relleno antrópico. Limos pardos con cantos carbonáticos de hasta 3 cm. 
 
Figura 6.45.- Composición fotografía del sondeo C10 con indicaciones de los tramos.
6.2. RESULTADOS DE LAS DATACIONES 
6.2.1. Edades de radiocarbono 
Se han estudiado 35 muestras de diferente naturaleza con el fin de datar los materiales 
investigados, aplicando los métodos de radiocarbono convencional y por espectrometría de masas. De 
estas 35 muestras, 6 no proporcionaron edades por estar fuera del rango del método, tanto por ser 
posteriores al año 1950 como por superar los 40.000 a. BP. 
Las edades radiométricas obtenidas (Tabla 6.1) fueron calibradas, obteniéndose edades de 
calendario que aparecen recogidas en la Tabla 6.2. Sin embargo, no todas las edades resultan 
verosímiles, puesto que, si las representamos en un gráfico, en función de su profundidad para cada 
uno de los sondeos, se encuentran ciertas discrepancias (Fig. 6.46) 
Los dos casos más habituales son: datación de una o varias muestras con edades más antiguas 
dentro de  una serie de muestras con edades correlativas, y de igual manera puede ocurrir que 
aparezcan una o varias edades más jóvenes que la serie predominante o la que mantenga tasas de 
sedimentación parecidas (p.ej. sondeos de Almenara y Benicasim, Fig 6.46). En estos casos las 
anomalías en las dataciones pueden ser debidas a varias causas: variaciones en el contenido de 14C de 
la muestra, ya sea por fraccionamiento isotópico, contaminación o recristalización, o debido a efectos 
de fuente o de reserva, como puede ser el efecto de aguas duras. Una, o la combinación de varias de 






El problema es cómo determinar cuáles son las aceptables para obtener un modelo de edad 
congruente y lo más real posible. La discriminación de las dataciones obtenidas se hace según las 
características de la muestra (naturaleza, tipo de sedimento, muestreo,..) y los datos de laboratorio 
(δ13C), pero además, las edades resultantes deben ser congruentes con el contexto estratigráfico. 
De esta forma, se observa que las edades recogidas en sedimentos que han sufrido procesos 
post-sedimentarios como pueden ser paleosuelos carbonatados (C14-3350-ALM/C, C14-2170-ALM/C 
y C14-1240-BEN/C) presentan edades más antiguas de lo esperable, posiblemente debido al 
fraccionamiento isotópico y al efecto de aguas duras, puesto que el agua freática es bicarbonatada y 
procede de los macizos calizos mesozoicos sin 14C, por lo que la edad obtenida es más antigua. Para 
intentar fecharlas se llevaron a cabo dataciones por U/Th en el laboratorio del centro del Jaume 
Almera de Barcelona, comprobándose que la relación de 230Th/232Th, que mide la cantidad de Th 
isotópico hijo procedente de la desintegracion de 234U que hay en la muestra frente al Th aportado por 
los filosilicatos, es muy alta, indicativa del equilibrio isotópico existente entre 230Th hijo y 234U padre, 
por lo que el sistema ha permanecido abierto y no se han obtenido edades correctas. 
También se ha observado que los resultados obtenidos de las muestras datadas en los limos 
arcillosos con bivalvos del sondeo de Almenara (muestras C14-1240-47-2, C14-ALM-1595-26-2, 
AMS-1790-ALM y AMS-1480-ALM) arrojan edades muy antiguas. En este caso, los datos de δ13C de 
las muestras de valvas de moluscos en relación a los datos normales de δ13C de Stuiver y Polach 
(1977) son dispares, así, para la fauna marina están oscilan entre -1 y +4 y para fauna dulciacuícola 
entre -8 y -12, pero nuestros valores son intermedios, posiblemente por influencia de las aguas 
carbonáticas. También se deben tener en cuenta los efectos del neomorfismo o recristalización en los 
primeros estadios de la diagénesis, ya que la transformación del aragonito de las conchas en calcita 
modifica su concentración de 14C. 
Por último, en algunas muestras se ha detectado contaminación por carbono más joven. Esta 
contaminación se debe a partículas orgánicas más jóvenes: raíces, conchas o restos de plantas actuales. 
En el caso del sondeo de Almenara se encontraron raíces subactuales en una zona del sondeo donde se 
habían extraído dos de las muestras (AMS-305-ALM y AMS-610-ALM); para confirmarlo se 
realizaron dataciones en muestras equivalentes tomadas del sondeo C8 (situado junto al sondeo de 
Almenara), con edades congruentes con el contexto estratigráfico. Otra fuente de contaminación por 
carbono joven se ha detectado en la parte inferior de las turbas de los sondeos de Nules, Benicasim y 
C3 (muestras AMS-565-NUL, AMS-470-BEN, AMS-230-C3 y AMS-285-C3), donde, por causa del 
lixiviado de la materia orgánica suprayacente, se produce una concentración de carbono joven en las 
arcillas basales de las turberas, como plantean Björck y Wohlfarth (2001). 
En resumen, de un total de 35 dataciones realizadas, sólo se han podido utilizar 19 edades 
calibradas (el 54%) para construir el modelo de edad, manteniendo la congruencia con el contexto 
estratigráfico. 








13C Material datado 
Almenara AMS-610-ALM GdA-496 610 2670 ± 35 AMS -25,6 ± 1,3 Restos de plantas 
Almenara AMS-2019-ALM GdA-497 2019 9480 ± 110 AMS -29,3 ± 2,6 Sedimento orgánico 
Almenara AMS-3670-ALM GdA-498 3670 20580 ± 400 AMS -24,4 ± 2,2 Restos de plantas 
Almenara AMS-305-ALM GdA-499 305 1970 ± 50 AMS -27,3 ± 0,5 Turba 





Benicasim AMS-140-BEN GdA-501 140 270 ± 40 AMS -28,8 ± 0,4 Turba 
Benicasim AMS-470-BEN GdA-502 470 4820 ± 70 AMS -32,6 ± 0,2 Turba 
Nules AMS-485-NUL GdA-503 485 5920 ± 70 AMS -29,3 ± 0,3 Turba 
Nules AMS-565-NUL GdA-504 565 5280 ± 70 AMS -26,8 ± 0,3 Limo 
Almenara C14-1240-47-2 GdA-505 1240 41100 ± 1900 AMS -7,3 ± 0,7 Concha 
Almenara C14-ALM-1595-26-2 GdA-506 1595 >41000 AMS -3,2 ± 1,1 Concha 
Palancia C14-420-SAG GdA-507 420 3700 ± 35 AMS -10,3 ± 0,4 Concha 
C6 AMS-265-C6 GdA-648 265 3690 ± 35 AMS 25,6 ± 0,5 Limo 
C6 AMS-79-C6 GdA-649 79 610 ± 35 AMS -31,5 ± 0,6 Turba 
C7 AMS-130-C7 GdA-650 130 114,96 ± 0,41 pMC AMS -25,9 ± 0,2 Sedimento orgánico 
C8 AMS-69-C8 GdA-651 69 124,43 ± 0,46 pMC AMS -28,6 ± 0,3 Sedimento orgánico 
Almenara AMS-1790-ALM GdA-655 1790 > 40000 BP AMS -10 ± 0,3 Concha 
C3 AMS-21-C3 GdA-657 21 715 ± 35 AMS -10,8 ± 0,4 Limo 
C3 AMS-51-C3 GdA-658 51 820 ± 35 AMS -22,6 ± 0,7 Limo 
C3 AMS-230-C3 GdA-659 230 1125 ± 35 AMS -21,2 ± 2,9 Sedimento orgánico 
C3 AMS-285-C3 GdA-660 285 3360 ± 50 AMS -10 ± 0,3 Limo 
Almenara AMS-1480-ALM GdA-615 1480 34000 ± 500 AMS -5 ± 0,5 Sedimento orgánico 
C10 AMS-48-C10 GdA-616 48 Modern 109.68±0.37 pMC AMS -30,7 ± 0,6 Sedimento orgánico 
Benicasim AMS-1290-BEN GdA-617 1290 18850 ± 110 AMS -10,9 ± 0,6 Sedimento orgánico 
Almenara C14-168-ALM Gd-15851 168 3440 ± 120 Radiocarbono convencional -25 Turba 
C3 C14-157-C3 Gd-30095 157 4870 ± 100 Radiocarbono convencional -25 Turba 
C4 C14-63-C4 Gd-15868 63 3295 ± 130 Radiocarbono convencional -25 Turba 
C 4 C14-252-C4 Gd-18376 252 6480 ± 160 Radiocarbono convencional -25 Turba 
C7 C14-344-C7 Gd-30096 344 5020 ± 120 Radiocarbono convencional -25 Turba 
C 7 C14-542-C7 Gd-15845 542 7940 ± 130 Radiocarbono convencional -25 Turba 
Benicasim C14-1240-BEN /C Gd-12801 1240 29720 ± 860 Radiocarbono convencional 0 Carbonato 
C8 C14-172-C8 Gd-17366 172 3800 ± 140 Radiocarbono convencional -25 Turba 
C10 C14-191-C10 Gd-30094 191 3320 ± 95 Radiocarbono convencional -25 Turba 
Almenara C14-3350-ALM/C Gd-12814 3350 > 32800 Radiocarbono convencional -5 Carbonato 
Almenara C14-2170-ALM/C Gd-12813 2170 24980 ± 520 Radiocarbono convencional -5 
Carbonato 
 








Sondeos Nombre de muestra 
Prof. Age 14C Edades calibradas 
(cm) (BP) 1  2  Media (años) 
  (68% probabilidad) (95% probabilidad) 2 
Almenara AMS-610-ALM 610 2670 ± 35 [2749-2792 BP] 0,94 [2746-2846 BP] 1 2796 Cal BP 
    [2832-2837 BP] 0,05 










    
[10952-11070 BP] 
0,29  
Almenara AMS-3670-ALM 3670 20580 ± 400 [24257-25343 BP] 1 
[23730-25717 BP] 
0,98 24724 Cal BP 
     
[25886-26000 BP] 
0,01 
Almenara AMS-305-ALM 305 1970 ± 50 [1885-1989 BP] 1 [1822-2060 BP] 0,99 1941 Cal BP 
     [2090-2091 BP] 0,001 
Benicasim AMS-360-BEN 360 5150 ± 40 [5772-5783 BP] 0,06 [5753-5826 BP] 0,25 
5933 Cal BP     [5794-5804 BP] 0,05 [5864-5869 BP] 0,004 
    [5891-5943 BP] 0,76 [5875-5991 BP] 0,74 
    [5971-5985 BP] 0,11  
Benicasim AMS-140-BEN 140 270 ± 40 [155-166 BP] 0,08 [0-9 BP] 0,01 
405 Cal BP     [284-321 BP] 0,46 [151-173 BP] 0,08 
    [378-427 BP] 0,45 [275-343 BP] 0,40 
     [346-464 BP] 0,50 
Benicasim AMS-470-BEN 470 4820 ± 70 [5470-5558 BP] 0,63 [5326-5405 BP] 0,11 
5555 Cal BP     [5569-5613 BP] 0,31 [5446-5663 BP] 0,87 
    [5630-5642 BP] 0,05 [5675-5680 BP] 0,003 
     [5690-5709 BP] 0,01 
Nules AMS-485-NUL 485 5920 ± 70 [6664-6800 BP] 0,86 [6565-6590 BP] 0,02 6769 Cal BP 
    [6816-6845 BP] 0,13 [6601-6936 BP] 0,97 
Nules AMS-565-NUL 565 5280 ± 70 [5948-5966 BP] 0,08 [5917-6211 BP] 0,97 6064 Cal BP 
    [5988-6123 BP] 0,72 [6246-6266 BP] 0,02 
    [6145-6179 BP] 0,18   
Almenara C14-1240-47-2 1240 41100 ± 1900 43470-46670 BP 41870-48270BP* 45070 Cal BP 
Almenara 
C14-ALM-1595-
26-2 1595 >41000 ---------------------- ---------------------- ---------------------
Palancia C14-420-SAG 420 3700 ± 35 [3985-4050 BP] 0,65 [3930-3943 BP] 0,01 
4060 Cal BP     [4062-4090 BP] 0,27 [3968-4152 BP] 0,98 
    [4130-4140 BP] 0,07  
C 6 AMS-265-C6 265 3690 ± 35 [3981-4084 BP] 1 [3914-3917 BP] 0,003 
4010 Cal BP      [3922-4098 BP] 0,92 
     [4116-4146 BP] 0,07 
C 6 AMS-79-C6 79 610 ± 35 [554-568 BP] 0,19 [544-656 BP] 1 
600 Cal BP     [583-610 BP] 0,40  
    [621-649 BP] 0,40  
C7 AMS-130-C7 130 114,96 ± 0,41 pMC ---------------------- ---------------------- 
---------------------
- 
C8 AMS-69-C8 69 124,43 ± 0,46 pMC ---------------------- ---------------------- 
---------------------
- 
Almenara AMS-1790-ALM 1790 > 40000 BP ---------------------- ---------------------- 
---------------------
- 
C3 AMS-21-C3 21 715 ± 35 [655-687 BP] 1, [565-587 BP] 0,11 684 Cal BP 





C3 AMS-51-C3 51 820 ± 35 [689-743 BP] 0,90 [679-789 BP] 1 734 Cal BP 
    [753-761 BP] 0,09  
C3 AMS-230-C3 230 1125 ± 35 [978-1061 BP] 1 [957-1096 BP] 0,92 
1027 Cal BP      [1102-1141 BP] 0,06 
     [1161-1168 BP] 0,01 
C3 AMS-285-C3 285 3360 ± 50 [3489-3496 BP] 0,03 [3466-3709 BP] 0,99 
3588 Cal BP     [3509-3520 BP] 0,05 [3711-3715 BP] 0,003 
    [3556-3644 BP] 0,74  
    [3660-3686 BP] 0,15  
Almenara AMS-1480-ALM 1480 34000 ± 500 39080-41000 BP 38120-41960 BP 40040 Cal BP 
C10 AMS-48-C10 48 
Modern 
---------------------- ---------------------- -------------------- 109.68±0.37 
pMC 
Benicasim AMS-1290-BEN 1290 18850 ± 110 [22281-22479 BP] 1 [22183-22585 BP] 1 22384 Cal BP 
Almenara C14-168-ALM 168 3440 ± 120 [3561-3860 BP] 1 [3404-3430 BP] 0,01 
3713 Cal BP      [3439-3986 BP] 0,98 
     [4049-4063 BP] 0,005 
C3 C14-157-C3 157 4870 ± 100 [5474-5548 BP] 0,28 [5325-5409 BP] 0,077 
5606 Cal BP     [5575-5726 BP] 0,71 [5445-5766 BP] 0,84 
     [5806-5890 BP] 0,07 
C 4 C14-63-C4 63 3295 ± 130 [3384-3645 BP] 0,92 [3222-3226 BP] 0,001 3553 Cal BP 
    [3657-3687 BP] 0,07 [3241-3864 BP] 0,99 
C4 C14-252-C4 252 6480 ± 160 [7255-7517 BP] 0,93 [7013-7127 BP] 0,05 7404 Cal BP 
    [7536-7563 BP] 0,06 [7147-7660 BP] 0,94 
C7 C14-344-C7 344 5020 ± 120 [5656-5896 BP] 1 [5476-5539 BP] 0,02 
5790 Cal BP      [5576-6003 BP] 0,96 
     [6084-6098 BP] 0,004 
     [6162-6168 BP] 0,001 
C7 C14-542-C7 542 7940 ± 130 [8638-8982 BP] 1 [8451-9126 BP] 1 8789 Cal BP 
Benicasim C14-1240-BEN /C 1240 29720 ± 860 33490-35650 BP 32410-36730 BP* 34570 Cal BP 
C8 C14-172-C8 172 3800 ± 140 [3991-4042 BP] 0,11 [3731-3745 BP] 0,003 
4200 Cal BP     [4072-4410 BP] 0,88 [3772-3790 BP] 0,004 
     [3826-4574 BP] 0,99 
     [4773-4777 BP] 0,001 
C10 C14-191-C10 191 3320 ± 95 [3448-3643 BP] 0,92 [3366-3732 BP] 0,94 
3549 Cal BP     [3664-3683 BP] 0,07 [3744-3775 BP] 0,02 
     [3790-3826 BP] 0,03 
Almenara C14-3350-ALM/C 3350 > 32800 ---------------------- ---------------------- ---------------------
Almenara C14-2170-ALM/C 2170 24980 ± 520 29310-30390 BP* 28770-30930 BP 29850 Cal BP 
 
Tabla 6.2.- Calibración de las edades de radiocarbono utilizando el programa Calib. Rev. 5.0.1. Las muestras 








Figura 6.46.- Representación de las edades en función de la profundidad. El círculo de trazo continuo indica 
edades más antiguas entre muestras con edades correlativas entre sí, más modernas y el círculo con trazo 





6.2.1.1. Modelo de edad 
El modelo de edad tiene como objetivo evaluar la escala temporal del registro sedimentario, de 
forma que se puedan ordenar en el tiempo los distintos procesos. Pero los abundantes cambios de 
facies, unidos a las dataciones erróneas han impedido conocer las tasas de sedimentación de cada uno 
de los niveles estratigráficos (como proponen Björck y Wohlfarth, 2001), aunque si se ha podido 
calcular las tasas de sedimentación para determinados intervalos estratigráficos en algunos ambientes. 
La tasa media de sedimentación (mm/año) se ha calculado entre pares de edades calibradas, 
teniendo en cuenta que no exista entre ellas un posible hiato sedimentario. De este modo, una vez 
eliminadas las dataciones con posibles errores, la pendiente de la curva entre las dataciones indica la 
tasa promedio de sedimentación para dicho intervalo (Fig.6.47). 
En los sondeos de Benicasim y Almenara se han datado depósitos desde el final del Pleistoceno 
hasta la actualidad, pero la presencia de un paleosuelo en el límite entre los depósitos pleistocenos y 
holocenos sugiere que hay un hiato o laguna estratigráfica, por lo que no se ha calculado la tasa de 
sedimentación entre las dos dataciones que lo acotan. (Fig. 6.47.). El análisis conjunto de estos 
sondeos permite interpretar que este hiato sedimentario se produjo entre los 22.441 años Cal BP y 
10.832 años Cal BP, pero ha sido imposible precisar más, a causa de los errores detectados en las 
muestras tomadas inmediatamente por encima y por debajo del límite.  
La mayoría de las tasas de sedimentación se han calculado en los sedimentos lacustres, ya la 
sedimentación, sin grandes entradas de detríticos y sin evidentes hiatos sedimentarios, permite asumir 
una velocidad de depósito muy constante. La tasa de sedimentación en los depósitos lacustres de los 
sondeos de Almenara, Benicasim, Nules, C3, C7 y C10 están en torno a 0,5 mm/año, durante el 
periodo inicial de formación del ambiente hasta aproximadamente los 5.000 años: a partir de entonces, 
las tasas de sedimentación desciende a alrededor de los 0,2 mm/año. Esta tasa puede variar a techo de 
los sondeos a causa de la entrada de aportes detríticos aluviales y en esos casos puede aumentar por 
encima de los 2 mm, dependiendo de la situación relativa del sondeo respecto a los sistemas aluviales. 
Según diferentes autores (Allen, 1990, 2000; Orson et al., 1998; Van Wijnen y Bakker, 2001; 
Temmerman et al., 2003; Lario et al., 2002) el crecimiento de los marjales con influencia marina 
depende de la velocidad de ascenso del nivel del mar. De esta manera, la tasa de sedimentación de los 
humedales puede indicar la velocidad media de ascenso del nivel del mar, aunque resulta necesario 
sopesar el tipo de vegetación, compactación y los posibles hiatos por las frecuentes oscilaciones del 
nivel del mar. 
Las tasas de sedimentación calculadas para los depósitos litorales detríticos son algo más 
elevadas que las determinadas para los sedimentos lacustres. Pero, según la situación espacio-
temporal, incluso en las mismas litologías pueden darse distintas tasas debido a la diferencia en la 
creación de espacio de acomodación. Así, en el caso del sondeo de Almenara se reconoce una tasa de 
sedimentación, para todo el conjunto detrítico inferior, en torno a 2,5 mm/año, pero en el periodo más 
recientes como es la C6, o la parte superior del mismo sondeo de Almenara, las tasas no sobrepasan 
los 0,55 y 0,3 mm/año, respectivamente.  
Podemos concluir que, al igual que en otras áreas de la Península Ibérica (Somoza et al., 1998; 
Dabrio et al., 2000; Lario et al., 2002, Zazo et al., 2008), se obtienen mayores tasas de sedimentación 
en la parte inferior del Holoceno mientras que a partir de los 6000 – 5000 años las tasas de 






Figura 6.47.- Tasas de sedimentación de los sondeos, indicada por la pendiente de las curvas. Solo se ha 
calculado usando dataciones entre las que no se hayan detectado superficies erosivas o lagunas estratigráficas. 
6.2.2. Edades de luminiscencia estimulada ópticamente (OSL) 
Se han recolectado cinco muestras, dos de ellas en el abanico aluvial del río Veo (Nules-1 y 
Nules-2), dos en el abanico aluvial del río Mijares (Castellón-1 y Mijares-1) y la última en la llanura 
fluvial del río Mijares (Mijares-2), sobre pequeños escarpes de excavaciones superficiales (Fig. 6.48 y 





Figura 6.48.- Esquema geológico de la llanura costera de Castellón con la posición de las muestras. 
Ortofotografía área con la superposición de las curvas de nivel (equidistancia 10m) y geología. 
 







Figura 6.50.- Posición de las muestras en la gravera del río Mijares.  
Las características de las medidas se pueden observar en la Tabla 6.3. Dos de las muestras 
(Castellón-1 y Nules-1) se encuentran afectadas por blanqueamiento parcial. Para evitar un problema 
de sobreestimación de la edad como consecuencia de la contribución de granos mal blanqueados, las 
medidas se han realizado sobre alícuotas pequeñas (~20 granos) y se ha aplicado un modelo de edad 
mínima, IEU (Internal-External Consistency Criteria, Thomsen et al., 2007; Medialdea et al., 2014) 
para la estimación de la dosis equivalente. Únicamente la muestra de Mijares 2 presenta una 
distribución normal, de forma, que para el cálculo de la dosis equivalente, se podría haber empleado 
una simple media ponderada pero para guardar coherencia con las otras dos muestras se ha preferido 
aplicar el mismo modelo de edad mínima (IEU). 
Muestra 238U (Bq/kg) 232Th (Bq/kg) 40K (Bq/kg) Humedad (%) Profundidad (m)  Tasa de dosis (Gy/ka) 
Castellón-1 5,6±0,3 8,4±0,4 208±11 5±2 4  1,28±0,07 
Nules-1 19,3±1,1 24,6±1,1 399±21 5±2 2  2,40±0,13 
Nules-2 21,9±1,1 29,1±1,2 408±19 5±2 2  2,3±0,06 
Mijares-1 18,3±0,9 25,5±1,0 244±11 5±2 5  1,6±0,1 
Mijares-2 22,6±1,2 31,4±1,4 342±16 5±2 3  2,25±0,11 
 
Tabla 6.3.- Concentración de radionucléidos medidos por espectrometría de masa; valores de humedad y 
profundidad de las muestras considerados para el cálculo de la tasa de dosis. 
Las edades obtenidas se pueden ver en la Tabla 6.4. 
Muestra Dosis de enterramiento (Gy) Edad (ka)
Castellón-1 126,3±10,7 98,8±10,1
Nules-1 124,0±12,6 51,6±6,0 
Nules-2 126,0±10,6 54,4±4,8 
Mijares-1 103,0±3,3 63,0±2,6 
Mijares-2 27,9±1,8 12,4±1,0 
 
Tabla 6.4.- Edades propuestas por el laboratorio del departamento de Geografía de la Universidad de Sheffield 
(UK). Edades basadas en el cálculo de la dosis equivalente usando el modelo de edad mínima IEU (Thomsen et 
al., 2007; Medialdea et al., 2014). 
6.3. UNIDADES ALOESTRATIGRÁFICAS. LÍMITE ENTRE LAS UNIDADES 
ALOESTRATIGRÁFICAS. 
La cartografía geológica junto con las características litoestratigráficas y las dataciones 
muestran que el relleno más reciente de las llanuras costeras se puede subdividir en dos unidades 
aloestratigráficas (sensu NASC, 1983), una Unidad Pleistocena y una Unidad Holocena, separadas por 
una discontinuidad estratigráfica clara, que describiremos a continuación, y que posteriormente, en el 





estratigrafía secuencial de Mitchum et al. (1977). Dabrio et al. (2000) denominaron una superficie 
equivalente en depósitos continentales de la Bahía de Cádiz, como un límite de secuencia tipo 1 de van 
Wagoner et al. (1988).  
En la Unidad Pleistocena, el límite basal es una discordancia que separa los depósitos aluviales 
pleistocenos de los depósitos de las unidades del Mesozoico y Cenozoico (Simón et al., 1983). El 
límite superior de la unidad lo constituye el límite que describiremos a continuación y que representa 
una laguna estratigráfica con vacío erosivo. La Unidad Holocena, superpuesta a la anterior, está 
limitada por esta última superficie y la superficie actual, que constituye un límite discontinuo según el 
Código Estratigráfico Norteamericano (NASCN, 1983). 
La unidad inferior, de edad Pleistoceno superior, presenta unas características litológicas muy 
homogéneas para toda la cuenca, con pequeños cambios verticales y laterales. En general, se trata de 
un conjunto detrítico compuesto por arcillas y limos de tonos rojos con intercalaciones 
conglomeráticas. Estas intercalaciones son más abundantes hacia la zona occidental del área de estudio 
y en la parte superior de la sucesión de los sondeos de Mijares y Palancia, mientras en la parte oriental 
y en el resto de sondeos estos niveles conglomeráticos son menos frecuentes y predominan los limos y 
niveles carbonáticos pulverulentos que se interpretan como paleosuelos carbonáticos. La 
homogeneidad litológica de los limos rojos se ve reflejada en la uniformidad de los valores geofísicos 
obtenidos con el multi-sensor core logger (MSCL), (Anexo II). En general, los valores de densidad, 
resistividad y susceptibilidad magnética de los limos son altos y constantes, siendo más elevados y 
variables cuando existen intercalaciones arenosas. 
La unidad superior, de edad Holoceno, tiene unas características sedimentológicas muy 
heterogéneas, con gran variedad de litologías, desde detríticas, como arenas, arcillas, limos y 
conglomerados, pasando por organógenas (turbas) hasta carbonáticas. Por ello, los valores de MSCL 
son más variables; así, los depósitos terrígenos presentan valores similares a la unidad inferior mientas  
los valores de susceptibilidad magnética, resistividad y densidad de los depósitos organógenos y 
carbonáticos son más bajos. 
El límite entre ambas unidades corresponde a una superficie irregular con valles y altos (Fig. 
6.51). Esta discontinuidad, según las dataciones radiométricas, representa una laguna estratigráfica con 
un lapso de tiempo mínimo entre los 22.441 a. Cal BP y los 12.400 a. Cal BP.  
Los valles, rellenos por la Unidad Holocena, presentan dos tipos morfológicos. El primero 
observado en las proximidades de las desembocaduras de los ríos principales (Mijares y Palancia), 
presenta valles abruptos y alargados, encajados en los abanicos aluviales de la Unidad Pleistocena 
(Fig. 6.51), que han sido parcialmente erosionados por los ríos en su parte central. La segunda se 
reconoce en las zonas entre estos grandes ríos, donde no existe una red nítida de drenaje y los valles 
son anchos y suaves, siendo el mejor ejemplo el área de Almenara y Nules. En ambos tipos de valles 
los depocentros de la Unidad Holocena se encuentran entre los 13 y los 21 m respecto al nivel medio 










































































































Una particularidad de este límite es la presencia de un paleosuelo de origen freático desarrollado 
sobre los depósitos de la Unidad Pleistocena. En los sondeos de Almenara y Benicasim, este 
paleosuelo está bien conservado, mientras en los sondeos de Nules, C2 y C7 está poco desarrollado. 
En los sondeos Mijares y Palancia la mala recuperación de los materiales correspondientes al límite ha 
impedido reconocer procesos post-sedimentarios. 
En el sondeo de Almenara, donde la recuperación del testigo ha sido más completa, el 
paleosuelo tiene una potencia aproximada de 2 m y presenta hidromorfías y nódulos de carbonato que, 
hacia la base de la secuencia muestra un incremento de los nódulos y, finalmente, una calcreta de la 
que sólo se ha podido recuperar unos 20 cm (Fig. 6.52). La formación de un paleosuelo freático se 
relaciona a mecanismos cementación intersticial y reemplazamiento de parte del sedimento por 
carbonato en acuíferos someros estables (Netterber, 1969). La precipitación del carbonato se produce 
justo sobre el nivel freático (Khalaf, 1990, Armenteros 1999) y se ve favorecida por la permeabilidad 
del material (Mediavilla, 2001; Nash y McLaren, 2003; Alonso y Wright, 2010), que en este caso es la 
base de un banco conglomerático. 
En el sondeo de Benicasim, la potencia del paleosuelo es menor, en torno a 1m, con una calcreta 
de hasta 20 cm. En el resto de los sondeos, que tienen unas cotas muy semejantes (Fig. 6.51) el 
espesor del paleosuelo no supera 0,5 m y los moteados son menos intensos y sólo en algún caso hay 
una calcreta que solo tienen unos pocos centímetros de espesor.  
  
Figura. 6.52.- Aspecto de los paleosuelos de Almenara (a) y Nules (b) en los que se observa concentración de 










CAPITULO 7. UNIDAD ALOESTRATIGRÁFICA PLEISTOCENA 
El análisis de los depósitos que constituyen la sucesión estratigráfica de la zona de estudio, se 
inicia con la descripción e interpretación de las facies sedimentarias. Conviene por tanto enfatizar que 
en este trabajo se utiliza el término facies, según la definición de Selley (1970), como un cuerpo 
rocoso con características específicas, que se distingue de otros por su morfología, litología, 
estructuras sedimentarias, distribución de paleocorrientes y fósiles. De acuerdo con esta definición una 
facies es la expresión de un proceso o mecanismo sedimentario (Vera, 1994; Dabrio y Hernando, 
2003). 
Las asociaciones de facies se caracterizan por la superposición de una o varias facies 
sedimentarias y sus rasgos postsedimentarios que se desarrollan en un determinado subambiente 
sedimentario. Sus rasgos postsedimentarios (nodulización, transformación de minerales, 
carbonatación, etc.) son el resultado de las transformaciones que sufre el sedimento en un estadio 
inmediatamente posterior al depósito (diagénesis sinsedimentaria) y pueden afectar a una o varias 
facies. Durante el desarrollo de alguno de estos rasgos postsedimentarios se puede estar produciendo 
sedimentación en otras áreas, por tanto, dichos rasgos reflejan un lapso de tiempo equivalente al 
registrado por los sedimentos y deben ser considerados en el análisis secuencial. En muchos casos la 
repetición de una misma facies sedimentaria constituye la asociación de facies, por ello la repetición 
en la vertical de dicha facies compone la secuencia elemental (Vera, 1994) y por tanto, los procesos 
sedimentarios que propician su desarrollo son los que definen el subambiente sedimentario en el que 
se genera. El análisis de las relaciones laterales y verticales de las asociaciones de facies determina el 
ambiente o medio sedimentario.  
Dado que los depósitos pleistocenos constituyen la mayor parte del sustrato somero de las 
llanuras costeras de Sagunto y Castellón, las secciones estudiadas se encuentran en los valles 
encajados por la incisión fluvial o en los sondeos realizados. 
7.1. FACIES 
Las facies que se describen en este apartado son de litología siliclástica y se han establecido 
tomando como criterios diferenciadores el tamaño de grano y la estructura interna de los materiales. 
Para su denominación se ha adaptado el código de facies fluviales propuesto por Miall (1978). 
Facies Descripción Interpretación 
Gms Brechas masiva matriz soportadas  Debris flow 
Gmm Brechas masiva grano soportadas Debris flow 
Gp Conglomerados con estratificación cruzada planar Migración de megaripples o barras de cresta recta  
Gt Conglomerados con estratificación cruzada en surco Migración de megaripples o barras de cresta sinuosa  
Gm Conglomerados masivos Agradación vertical de barras 
Sp Arenas con estratificación cruzada planar o tabular Migración de megaripples o barras de cresta recta 
Sm Arenas masivas Sedimentación por rápida deceleración de corrientes  
Sh Arenas con laminación horizontal Sedimentación en lecho plano (régimen de flujo alto) o decantación (régimen de flujo bajo) 
Fl Limos masivos Decantación o pérdida de la estructura por procesos postsedimentarios o por bioturbación 
Fms Arcillas Decantación 
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Según la nomenclatura revisada de Miall (1978) se trata de las facies Gmm (Postma, 1990; 
Miall, 1996). Los depósitos de brechas grano soportadas se originan por flujos de masa, debris flows 
cohesivos o avenidas turbulentas, donde las presiones originadas por los impactos de los propios 
clastos entre sí, que elevan la flotabilidad del flujo (Lowe, 1982). Estos depósitos se generan 
habitualmente durante episodios breves de precipitaciones intensas/torrenciales en climas semiáridos o 
monzónicos (Nemec y Steel, 1984). La repetición de eventos con diferentes energías genera 
gradaciones o estructuras internas, pudiendo el material depositado ser retrabajado por flujos de mayor 
energía y alcanzar zonas alejadas.  
La presencia de gran cantidad de arcilla dentro de la matriz, indica que el flujo pierde toda la 
capacidad de transporte instantáneamente, ya que no hay evidencia de selección del material en base a 
su tamaño. 
7.1.3. Conglomerados con estratificación cruzada planar (Gp) 
Descripción:  
Se localizan en los escarpes de valles o cañones de los ríos principales, Mijares, Palancia y 
Rambla de la Viuda, pero también en las canteras y pequeños cortes de las partes bajas de ambas 
Planas. En el primer caso, se asocian con las facies de conglomerados masivos (Gm) y conglomerados 
con estratificación cruzada en surco (Gt), y en el segundo caso, con facies finas de limos (Fl) y arenas 
masivas (Sm).  
Se trata de conglomerados grano soportados constituidos principalmente por cantos 
redondeados de calizas, areniscas amarillas y areniscas rojas, estos últimos, mucho más abundantes en 
la zona sur (Plana de Sagunto). Normalmente, aparecen muy cementados, con tendencia 
granodecreciente y estratificación cruzada planar (Figs. 7.6, 7.7 y 7.8). Los tamaños de clastos oscilan 
entre 2 y 10 cm de diámetro mayor, con una buena selección, superando el céntil los 30 cm. Es 
frecuente observar imbricación de cantos en la base, donde se encuentran los cantos de mayor tamaño. 
La matriz, arenosa, es muy escasa y puede estar cementada por carbonato. En algunos puntos, pueden 
aparecer arenas gruesas con estratificación cruzada planar intercalada entre los conglomerados. 
Forman cuerpos tabulares, generalmente de bases y techos planos y horizontales, con espesores 
en torno a 1 o 3 m y extensión de decenas de metros, aunque de localmente, cuando aparecen sobre 
limos rojos, las bases son erosivas y cóncavas. 
A lo largo del área de estudio se observado una cierta gradación de tamaños de los clastos de 
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La matriz está compuesta por arenas cuarcíticas con trazas de feldespatos (Tabla 7.3). La 
fracción arcillosa es escasa y está constituida mayoritariamente por illita y caolinita. Gran parte de la 
matriz arenosa ha sido cementada por carbonato.  
Sondeo Profundidad (m) 
Minerales 
>70% 40-30% 20-10% <10% 
Almenara 23,70 Cal  Qtz Filo (Ill, Cao), FtoK, Plag, Dol 
Almenara 21,30 Cal  Qtz FtoK, Dol 
Benicasim 14,90  Qtz,  Cal Filo (Ill, Cao, Ver) Plag, FtoK, Hem, Dol 
Tabla 7.3.- Mineralogía de la matriz de la facies de conglomerados masivos o con estratificación horizontal 
difusa. Qtz-cuarzo, Plag-plagioclasa, FtoK-feldespato potásico, Cal-calcita, Dol-dolomita, Hem-hematites, 
Filo-filosilicatos: Ill-illita, Cao-caolinita y Ver-vermiculita. 
Se ha muestreado sobre la fracción menor de 2 mm de estos materiales, recuperados en el 
sondeo de Almenara, para realizar un análisis geoquímico.  
El resultado del análisis geoquímico parece confirmar el resultado obtenido mediante difracción 
de rayos X, así, la sílice y el carbonato son los compuestos mayoritarios, aunque los valores medios de 
todo el conjunto de muestras indican que la proporción de sílice es mayor que la de calcio (Tabla 7.4). 
La relación entre los tres compuestos mayoritarios (SiO2, Al2O3 y CaO) y los valores altos de la 
relación Si/Al reflejan la escasez de arcillas y la sedimentación predominantemente detrítica (Tabla 
7.4).  
  CaO (%) SiO2 (%) Al2O3 (%) Si/Al S (%) N (%) M.O. C/N 
Almenara 
µ 29,10 40,91 2,78 19,38 0,06 0,09 1,68 12,52 
2 10,28 33,73 1,92 87,88 0,00 0,00 0,07 18,27 
 3,21 5,81 1,38 9,37 0,01 0,04 0,26 4,27 
 
Tabla 7.4.- Valores de calcio, sílice y aluminio, expresados como óxidos; porcentaje de azufre y nitrógeno; 
valor en materia orgánica (M.O.) y relaciones de carbono orgánico y nitrógeno, y entre silicio y aluminio de las 
muestras de la matriz de los depósitos conglomeráticos de los sondeos de Almenara y Benicasim. Dónde: µ es la 
media; 2 es la varianza; y  es la desviación estándar. 
Los valores de materia orgánica, N y S son bajos, y presentan, según la varianza y la relación 
con otros elementos químicos, valores muy homogéneos. 
Interpretación:  
La formación de estos depósitos se atribuye a la agradación de barras longitudinales o a 
depósitos de lecho (Miall, 1978; Rust 1978; Cant y Walker, 1978). El tamaño de los clastos y la 
proporción de matriz apuntan a que estos materiales fueron transportados como mantos tractivos sobre 
el fondo del canal con alto régimen de flujo. La reducción brusca de la energía de la corriente provocó 
la sedimentación del material que transportaba, acumulando gravas y arenas conjuntamente. Los 
límites de las capas señalan cambios en la capacidad de transporte de la corriente. 
La baja proporción de arcillas en la matriz parece indicar que los bruscos descensos del flujo no 
eran tan intensos como para decantar los tamaños más finos, sino que se mantenía una corriente lo 
suficientemente intensa como para mantener los limos y las arcillas en suspensión. De la misma 
manera se puede explicar el bajo contenido de restos orgánicos, ya que las partículas orgánicas 
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Sondeo Prof. (m) 70- 50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
Almenara 41,80 Cal    Filo (Ill, Esm, Ver, Cao) Qtz, FtoK, Plag, Goe 
Almenara 41,40 Cal Filo (Ill, Esm, Cao, Ver)    Qtz, FtoK, Palg, Py 




 Cal FtoK, Plag, Dol 
Almenara 37,60   Filo (Ill, Clo, Ver) Cal   Qtz Dol, FtoK 
Almenara 36,95  Filo (Ill, Clo, Cao) Cal   Qtz Dol, FtoK 
Almenara 36,45   Filo (Ill, Clo, Cao), Cal     Qtz FtoK, Dol 
Almenara 32,45 Cal   Filo (Ill, Ver, Cao)     Qtz, Dol 
Nules 12,60   Filo (Ill) Cal   Qtz Dol, FtoK, Hem 
Nules 10,60 Cal       Filo (Ill, Clo, Ver), Dol Qtz, FtoK, Plag 
Nules 10,05   Filo (Ill, Clo, Cao)   Cal, Qtz   FtoK, Dol 
Nules 9,35   Cal   Filo (Ill, Clo, Cao) Qtz Dol, FtoK 
Nules 8,10   Cal Filo (Ill, Clo, Cao)   Qtz FtoK, Plag 
Benicasim 20,15     Cal, Filo (Ill, Cao)  Qtz   Hem, FtoK 
Tabla 7.8.- Mineralogía de la facies de limos. Qtz-cuarzo, Plag-plagioclasa, FtoK-feldespato potásico, Cal-
calcita, Dol-dolomita, Goe-goethita, Hem-hematites, Py-pirita, Filo-filosilicatos: Ill-illita, Cao-caolinita, 
Esm-esmectita, Clo-clorita y Ver-vermiculita. 
Desde el punto de vista geoquímico, están compuestos principalmente por sílice, con valores 
medios, en los sondeos de Benicasim y Almenara, de 45,93 % y 38,64 %, respectivamente. En el 
sondeo de Benicasim los contenidos de sílice y carbonato son muy variables (varianzas de 502,94 y 
286,97), mientras en el sondeo de Almenara son más homogéneos (53,14 y 32,72), (Tabla 7.9). 
  CaO (%) SiO2 (%) Al2O3 (%) Si/Al S (%) N (%) M.O. C/N 
Benicasim 
µ 17,52 45,93 10,89 4,01 0,18  0,41  
2 286,97 502,94 22,17 1,18 0,01  0,15  
 16,94 22,43 4,71 1,09 0,11  0,38  
Almenara 
µ 21,05 38,64 10,11 3,87 0,08 0,07 1,63 13,83 
2 32,72 53,14 3,37 0,48 0,00 0,00 0,30 19,52 
 5,72 7,29 1,84 0,69 0,01 0,01 0,54 4,42 
 
Tabla 7.9.- Valores de calcio, sílice y aluminio, expresados como óxidos; porcentaje de azufre y nitrógeno; 
valor en materia orgánica (M.O.); y las relaciones de carbono orgánico y nitrógeno y de silicio y aluminio de 
las muestras de limos de los sondeos de Almenara y Benicasim. Dónde: µ es la media; 2 es la varianza; y  es 
la desviación estándar. 
El contenido en Al2O3 es alto, por tanto la relación Si/Al, que refleja la cantidad de arcillas 
según Jones y Bowser (1978), presenta valores relativamente bajos y constantes, indicativo del 
abundante contenido de arcillas. Por otro lado, la relación entre los tres elementos mayores (Si, Al y 
Ca) y la relación con la cantidad de materia orgánica (diagramas de Brumsack, 1989 y Dellwig et al., 
1999), (Fig. 7.25), confirman el elevado contenido en componentes siliciclásticos y la heterogeneidad 
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la alteración de las illitas a vermiculitas y esmectitas, que se produce cuando los niveles freáticos son 
altos y constantes, y se alteran las illitas por la acción de aguas alcalinas con altas concentraciones de 
magnesio (Jones, 1986; Mees, 2001).  
7.2. RASGOS POST-SEDIMENTARIOS 
El rasgo post-sedimentario más usual en la zona de estudio es el desarrollo de paleosuelos que 
pueden afectar una o varias facies. Se caracterizan por la concentración de carbonato, que se puede 
encontrar como pequeñas concentraciones, de no más de un 1 cm, en torno a una raíz o formar 
nódulos, en algunos casos de entre 5 y 10 cm, de carbonato. Estos nódulos pueden agregarse hasta 
formar niveles encostrados, caliches, de espesores variables desde 5 a 50 cm, con morfologías 
botroidales o laminares. 
En el caso de las facies más gruesas, observamos que el carbonato puede sustituir parcial, o 
totalmente, la matriz más fina, normalmente limos, siendo frecuente observar envueltas de carbonato 
en torno a los clastos, independientemente de su morfología. 
Se han reconocido dos posibles relaciones espaciales entre estos niveles y la facies a la que 
afectan: que aparezcan en la parte alta de las facies o, por el contrario, que se desarrollen en la parte 
inferior (Figs. 7.29 y 7.30, respectivamente). En el primer caso se observa un aumento del carbonato 
de muro a techo, donde tiende a desarrollar un nivel encostrado, normalmente sobre facies finas y 
abundantes trazas de raíces (Fig. 7.31); mientras que en el segundo el contenido en carbonato aumenta 
paulatinamente en profundidad y el nivel cementado se forma sobre las litologías más gruesas. En 
ambos casos, se observan moteados versicolores; en el primer caso alternando con los nódulos o 
concreciones e incrementando en frecuencia e intensidad hacia la parte inferior de la serie, y en el 
segundo caso normalmente aparecen tanto por encima como por debajo del caliche. 
La posición vertical en la que se encuentra el caliche permite determinar la posición en la que se 
originó el suelo, independientemente de que afecte a una o varias facies. En el caso de situarse en la 
parte alta de la serie indica que se formó en la zona vadosa, mientras que si la concentración de 
carbonato se produce en la parte inferior de la sucesión su origen es freático (Freytet y Plaziat, 1982; 
Wright y Tucker, 1991; Armenteros, 1999; Mediavilla, 2001; Alonso-Zarza y Wright, 2010). La 
presencia de los moteados identifica la zona de oscilación del nivel freático, donde se alternan 
periodos de oxidación –reducción. El color verde que exhiben las arcillas se relaciona con condiciones 
reductoras por debajo del nivel freático, mientras que las tonalidades marrones que muestran en la 
parte superior reflejan condiciones oxidantes por encima del nivel freático. 
En los paelosuelos vadosos, el caliche se ubica en la parte superior de las serie, las raíces que 
favorecen la concentración de carbonato a su alrededor formando rizoconcrecciones disminuyen según 
se desciende en la serie y el nivel freático que se encuentra por debajo de estos niveles donde se 
forman los moteados (Armenteros, 1999). En el caso de los paleosuelos freáticos, la concentración de 
carbonato se produce en las litologías más porosas, justo en la zona de oscilación del nivel freático y 
puede formar nódulos que terminan desarrollando un caliche. En este caso los moteados pueden 
situarse tanto por encima por debajo de estos dependiendo de las oscilaciones del nivel freático. En 
algún caso en la parte intermedia del sondeo de Almenara se registra un perfil mixto (vadoso-freático) 
similar al descrito por Semeniuk y Searle (1986) con un caliche con rizoconcrecciones en la zona 
vadosa y una secuencia de arriba abajo en la franja freática de caliche moteado, en parches de 
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Según Nemec y Muszynski (1982), Blair y MacPherson (1994) y Colombo (2012) se interpreta 
que, en depósito de este tipo, la secuencia más simple representa el movimiento en masa de una 
corriente densa y de alta viscosidad. Se produce durante un único flujo rápido, con escasa duración, de 
una corriente más o menos tractiva que, dependiendo de la pendiente y la energía, puede erosionar el 
sustrato y mantener características de un flujo tractivo, o masivo, como un manto adaptándose a la 
topografía (Colombo, 2012). En el primer caso, su extensión es mucho mayor que en el segundo y 
tendrá cantos más redondeados, mejor seleccionados e incluso una gradación positiva en la vertical. 
En ambos casos, se observa como la potencia disminuye desde las zonas más altas hacia las más bajas. 
Sobre estos depósitos pueden acumularse otro u otros depósitos similares, pero lo habitual, 
quizás porque no se han encontrado cortes verticales de la extensión adecuada, es que se desarrolle un 
paleosuelo. Durante los periodos sin sedimentación se puede asentar vegetación, y las aguas freáticas 
muy carbonatadas, si las hay, pueden desplazar las granulometrías más finas y cementar el depósito, e 
incluso formar los caliches pedogénicos a techo del depósito siliclástico. Además, el agua carbonatada 
en la que está empapado el depósito puede cementarlo parcialmente. Pero donde se mantiene la matriz 
arenosa, la cementación es mucho menor, pudiendo incluso el depósito llegar a ser deleznable, puesto 
no hay agua suficiente para producir una cementación muy temprana. 
7.3.2. Depósitos de canal braided o trenzado, generalmente de baja sinuosidad 
Descripción: 
Aparecen en la parte occidental del área de estudio, y sobre todo al Oeste de la carretera N-340 
a la altura del Almassora y las Alquerías, al Oeste y Suroeste de Nules y al Oeste de la Autopista del 
Mediterráneo en las proximidades de Sagunto. 
Están compuestos por las asociaciones Gm, Gp y/o Gt y Sp y/o Sm, que configuran bancos 
tabulares plano-convexos de potencias inferiores a 10 m, de media en torno a 2-3 m y longitud de 
cientos de metros, tendencia granodecreciente y limitados por limos rojos con desarrollo de 
paleosuelos pedogénicos (Fig. 7.36). Las distintas barras de cresta recta (Gm y Gp) o sinuosa (Gt) que 
forman el conjunto están limitadas por superficies de reactivación o de intersección (Fig. 7.37). La 
base puede tener un buzamiento original hacia el Este, en torno a 1º. 
En las áreas orientales, las unidades tienen base erosiva y cóncava, y el techo plano (Fig. 7.38.). 
Tienen una extensión de decenas a cientos de metros y potencias variables de 2 a 4 m. La tendencia 
del conjunto es granodecreciente y puede acabar en la facies de arenas masivas (Sm), donde suelen 
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mediante canales residuales que transportan los restos acuosos después de la sedimentación de la 
avenida principal (Colombo, 1980, 1986). 
El mayor volumen del depósito lo constituyen las facies de arenas bien seleccionadas que 
marcan el régimen de alta energía. El origen de las arcillas presentes es, según señala el análisis 
multivariante, doble; por un lado debido al trasporte de la corriente y posterior decantación cuando el 
flujo desciende, y por otro de origen autigénico, debido a la transformación de las micas en un 
ambiente encharcado en agua; estas últimas serían relativamente más abundantes que las primeras. 
Además, el análisis multivariante indica que el desarrollo de paleosuelos vadosos se produce durante 
los periodos más áridos, que coinciden con la disminución de los desbordamientos.  
Las raíces de las plantas absorberían el agua contenida en los sedimentos arenosos, más gruesos 
y más porosos que los limos y arcillas de la llanura lutítica, y esto produciría la concentración de 
carbonato, al mismo tiempo que la respiración celular disminuye la presión de CO2 y favorece la 
precipitación de carbonato cálcico. El moteado pardo entre sedimentos grisáceos es el resultado de los 
procesos de hidromorfismo, originados durante periodos de nivel freático alto con mal drenaje y 
alternancias de periodos de reducción y oxidación.  
7.3.4. Depósitos de llanura limosa o fangosa 
Descripción: 
Está compuesta por las asociaciones Fl, sobre las que se puede formar un paleosuelo. Son más 
abundantes en la parte oriental del área de estudio, sobre todo hacia el Este y Sur de Castellón y 
Villarreal, y la parte baja del río Palancia, de forma, que son los depósitos más abundantes en los 
sondeos. La facies Fl ocupa grandes extensiones y solamente se interrumpe por los paleosuelos que 
pueden superar los cientos de metros de superficie y potencias en torno a 1 o 2 m con niveles de 
caliches laminares a techo.  
El análisis multivariante (Fig. 7.44), que indica cómo se han asociado los distintos elementos 
dentro de los limos de ambos sondeos, muestra la relación inversa entre la variable detrítica, 
constituida por los elementos detríticos (Si, Al, Fe, Ti, K, Mg, P y trazas) y la variable carbonática (Ca 
y C inorgánico) y salina (S y Sr). Esta componente (Cp1, varianza de 51,1%) señala la sedimentación 
detrítica como el agente más influyente en la sedimentación. La concentración del carbonato se ve 
favorecida por la ausencia de sedimentación detrítica y por unas condiciones ambientales áridas, o al 
menos más secas.  
La segunda componente registra la relación inversa entre la variable oxidante (Mn, Na y Ba) y 
la variable orgánica (C orgánica y S), es decir, la perdida de la materia orgánica se produce por 
oxidación y formación de óxidos. 
La tercera componente hace referencia a la diferencia entre la variable salina (Sr, S y Mg) frente 
a la variable orgánica (C orgánica y Na), e indica la abundancia de periodos secos que, además, 
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Las llanuras de Sagunto y Castellón, están constituidas por abanicos aluviales extensos con 
pequeños conos de deyección laterales entre los relieves mesozoicos y los propios abanicos. 
7.4.1. Abanico aluvial 
Los abanicos aluviales forman la mayor parte de los depósitos de las llanuras costeras. Están 
formados por los depósitos de debris flow, rellenos de canales, mantos de arroyadas y llanura lutítica, 
que se distribuyen lateralmente en tres secuencias tipo con una zonación más o menos radial, que no 
tienen porque ajustarse exactamente en todos los casos, ni en número, ni en el espesor de las facies 
(Fig. 7.45). Donde mejor hemos podido reconocer estas secuencias, y su distribución, es en el abanico 
aluvial de Castellón y, parcialmente, en el Veo y Palancia. 
La primera de las “secuencias tipo” (apilamiento de una o varias asociaciones de facies o 
secuencias elementales) es muy frecuente, y suele aparecer repitiéndose en la vertical, desde la salida 
del río Mijares en la llanura de Castellón hasta aproximadamente la ciudad de Castellón, también entre 
la salida del río Belcaire de los relieves mesozoicos y el pueblo de Nules, y en casi todos los taludes 
excavados por el río Palancia hasta el puente de la carretera CV- 320. La secuencia está formada 
principalmente por depósitos de canales de baja sinuosidad encajados en depósitos de llanura lutítica 
de escasa potencia (Fig. 7.45a). La tendencia del conjunto es granodecreciente, aunque normalmente 
el paso a los limos rojos es brusco; en ocasiones pueden intercalar niveles arenosos. Forma una 
sucesión de cuerpos canalizados amalgamados y coalescentes con abundantes cicatrices de erosión 
(Fig. 7.46). También puntualmente, en la base de la secuencia o intercalada puede presentar depósitos 
de flujo en masa. 
La segunda “secuencia tipo” (Fig. 7.45b) muestra un mayor espesor de los depósitos de llanura 
de inundación lutítica y mantos de arroyada, entre los que pueden aparecer paleosuelos. La secuencia 
está constituida a base por depósitos arenosos con laminación y base conglomerática. También se 
reconocen depósitos de relleno de canal, predominantemente carga de fondo, aunque su potencia es 
menor que los encontrados en la primera secuencia y, en su mayoría, exhiben formas lenticulares y 
aparecen aislados en el seno de las lutitas (Fig. 7.47). Normalmente, son abundantes los caliches 
relacionados tanto con paleosuelos freáticos como vadosos (Fig. 7.48). Constituye la secuencia 
característica de los sondeos de Nules, Puerto de Sagunto y desembocadura del Mijares y, en general, 
es la más abundante de las zonas bajas de la llanura costera, sobre todo en el entorno de Nules, 
Almenara, Canet de Berenguer, Chilches, Burriana y Benicasim. 
En la tercera “secuencia tipo” (Fig. 7.45c) predominan de los depósitos de llanura lutítica 
formados por intercalaciones de limos y arcillas (Fig. 7.49) y son cuantiosos los depósitos de arroyada. 
Respecto a las otras dos secuencias tipo, aumenta el número de paleosuelos intercalados entre los 
limos rojos y su espesor es mayor. Se sitúa en la parte más oriental del área de estudio, constituyendo 
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7.5. EVOLUCIÓN SEDIMENTARIA Y RECONSTRUCCIÓN PALEOGEOGRÁFICA 
La escasez de cortes, y la imposibilidad de hacer una correlación entre ellos, dificulta el análisis 
de la evolución sedimentaria del conjunto de los depósitos pleistocenos, más aún cuando se trata de 
medios de sedimentación donde los procesos autocíclicos son muy activos. Incluso así, se pueden 
analizar algunos aspectos apoyados en las dataciones obtenidas de 14C y OSL. 
La mejor exposición y más continua sección de los abanicos está en la parte media de los cortes 
de la Rambla de la Viuda y río Mijares, donde se distinguen al menos tres grandes repeticiones de las 
“secuencias tipo” limitadas por paleosuelos a techo (Fig. 7.53) o por depósitos de llanura lutítica con 
paleosuelos (Fig. 7.54). Cada una de estas secuencias está compuesta por la superposición de cuerpos 
canalizados, lo que indica que durante la formación de la secuencia el nivel de base del abanico aluvial 
fue muy constante, aunque en ligero ascenso, permitiendo que se creara el suficiente espacio de 
acomodación para que los canales se encajen unos sobre otros y no estén aislados. 
La tendencia entre las tres secuencias es muy constante, manteniendo las potencias de los 
canales y los tamaños de los clastos muy similares entre sí; únicamente hay una disminución de la 
potencia de las secuencias de base a techo de la serie (Fig. 7.53). Esto sugiere una tendencia agradante 
para todo el conjunto. Únicamente la última de las secuencias presenta a techo, en ambos cortes, la 
superposición de depósitos de avenidas torrenciales (debris flow), correspondientes a la progradación 
final. Dicha tendencia indica que el nivel de base se mantiene constante en el tiempo al menos hasta la 
progradación, que señala una caída del nivel de base de los abanicos aluviales o un fuerte incremento 
de las precipitaciones.  
De las tres secuencias definidas sólo se han podido datar las dos más recientes. La secuencia 
intermedia se ha datado en 98,8±10,1 ka a partir de una única muestra de OSL, y por tanto, puede 
generar alguna incertidumbre sobre su validez, aunque atendiendo al contexto cronoestratigráfico 
general se ajusta perfectamente. Está muestra se obtuvo en la parte intermedia de la secuencia, en una 
intercalación de arenas con estratificación cruzada planar (Sp) entre conglomerados de cantos con 
estratificación cruzada planar (Gp), (Fig. 7.55, fotografía a). La secuencia tiene una potencia entre 5 y 
8 m y acaba en un nivel de limos y arenas fuertemente cementado con rizoconcrecciones que, 
lateralmente, pasa a un nivel arenoso de aproximadamente 80 cm de potencia, con abundantes 
concreciones de carbonato y que, hacia techo, tiene un caliche parcialmente erosionado por un nuevo 
relleno conglomerático con estratificación cruzada planar (Gp), (Fig 7.55, fotografía b) de la secuencia 
siguiente. Está es fundamentalmente conglomerática (Gm y Gp), con un espesor en esta zona de entre 
2 a 5 m y en la parte superior acaba con un debris flow (Gms) sobre el que hay un pequeño caliche con 













al a la direcc
a junto al po
55.- Columna
atación por O
ias en la par
de espesor de
a de relleno d
osionado por
ión del flujo 
lígono de La 
 estratigráfic
SL. 
te alta de la 
 las secuencia
















 lutitica con 
stituida por f
mita las secu






onde se tomó 
ICA PLEIST
 
s de la AP-7
 
 un paleosuel







 y CV-10. 






























 última de l
g. 7.56) com







 relativa en 
ño de grano 
1,8-20,5 m) 
 flow sobre 








or OSL.  
ATIGRÁFIC
as secuenci
o en los s
, mientras el
















 al menos, do
as estratigráf
A PLEISTO
as se ha data
ondeos a p
 final de la 
rtical entre d
U/Th y 14C




en los que se
sitos e, inclu
ura lutítica,




 en el desce
cho los dep
re los abanic




artir de 14C 
secuencia se
istintas part





so, en el son
 al igual que
del río Mija
ules se obse









 data en tor











 vuelta a un
l de base d
 zonas más d
 del Belcaire
ceno en las 
amientos de
, obteniendo















 y Veo, mo
que se toma
 superficie 
 una edad 
ka. En un in





da por el in
 superposici
















s. 7.56 y 
do de su 
cremento 
ón de un 
epósitos 
).  










 de los depós
cias de las s
itos pleistoce
ecuencias ele






















Para establecer la arquitectura estratigráfica de los abanicos aluviales continentales se han 
consultado e interpretado 20 perfiles sísmicos de la plataforma marina utilizando los criterios de 
interpretación de Hernández-Molina et al. (2002), distinguiéndose las principales discontinuidades 
desde el Messiniense hasta la actualidad.  
La morfología sigmoidal de los paquetes desde el límite MPR (Mid-Pleistocene Regional 
Discontinuity, límite entre el Pleistoceno inferior y medio), indica un conjunto progradante en el borde 
de la plataforma continental. Dentro de este conjunto, que representa los últimos 900 ka (en color ocre 
en las figuras 7.58. y 7.59), se distinguen ciclos menores que sugieren pequeñas variaciones del nivel 
del mar equivalentes a los ciclos de 4º orden de 100 ka años descritos por Hernández-Molina et al. 
(2002) para el Sur de la Península Ibérica. En la parte proximal, donde se localizan los depósitos 
aluviales descritos en este trabajo, el espacio de acomodación que se creó durante este tiempo fue muy 
pequeño, por lo que los sistemas aluviales fueron encajándose unos en otros, dominando los procesos 
autocíclicos, como ya se comentó en el epígrafe anterior.  
 
En resumen, el estudio se centra en el último ciclo glacio-eustático de 4º orden, que se 
caracteriza, en los depósitos aluviales, por una tendencia agradante, mientras en el borde de la 
plataforma marina es progradante, lo que significa que el espacio de acomodación se generó debido al 
ascenso lento del nivel de base y estuvo acompañado de un aporte sedimentario abundante; con una 
configuración característica de un cortejo sedimentario del nivel del mar alto (HST). Según Wright y 
Marriott (1993), durante los periodos de nivel del mar alto, la arquitectura estratigráfica de los 
abanicos aluviales tiende a caracterizarse por el solapamiento de canales, con abundantes migraciones 
laterales de estos y desarrollo de numerosos paleosuelos pedogénicos, precisamente porque se genera 
poco espacio de acomodación y sube el nivel freático (Fig. 7.60). 
Dentro del cortejo sedimentario de nivel del mar alto, se producen pequeños ciclos menores, 
que están representados por, al menos, dos secuencias que equivalen a pequeñas variaciones en el 
nivel de base (ciclos de 5º orden), con suaves descensos y ascensos dentro de una tendencia general de 
ascenso lento del nivel relativo del mar. La diferencia de potencia entre las secuencias indica que la 
creación del espacio de acomodación es progresivamente menor y tiende a estabilizarse. Sólo hacia el 
techo de la serie se reconoce la progradación de los ambientes aluviales hacia zonas orientales, 
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CAPÍTULO 8. UNIDAD ALOESTRATIGRÁFICA HOLOCENA
 





CAPITULO 8. UNIDAD ALOESTRATIGRÁFICA HOLOCENA 
La descripción e interpretación de las facies de los depósitos holocenos se realizará atendiendo a 
los mismos criterios utilizados para los depósitos Pleistocenos, con la salvedad de presentar el análisis 
de los datos geoquímicos en cada una de las facies. El principal motivo de este cambio es que la 
información geoquímica permite precisar los procesos ambientales implicados en su desarrollo. Es 
decir, las facies que se describen en este capítulo se han individualizado/definido a partir de su 
composición litológica, mineralógica y geoquímica, considerando además su fauna y estructuras 
sedimentarias. 
En general, los depósitos holocenos registran ambientes marinos de transición, aluvial y 
lacustres.  
8.1. FACIES 
Las facies que se describen en este apartado son de naturaleza siliclástica, carbonática y 
orgánica, de forma que para su denominación se han adaptado las siglas de facies fluviales propuesto 
por Miall (1978), (Tabla 8.1). En el caso de las facies lacustres se han nominado, en función de su 
composición, utilizando los parámetros expuestos por Murphy y Wilkinson (1980), Treese y 
Wilkinson (1982), Dean (1981), Freytet y Plaziat (1982) y Dean y Fouch (1983). 
Facies Descripción Interpretación 
Gms Brechas masivas matriz soportadas Debris flow 
Gmm Brechas masivas grano soportadas Debris flow 
Gm Conglomerados masivos o con estratificación horizontal difusa Agradación vertical de barras 
Gp Gravas con estratificación cruzada planar Migración de megaripples o barras de cresta recta 
Sh Arenas masivas o laminadas Sedimentación por rápida deceleración de corrientes confinadas  
Fr Limos pardos con cantos Sedimentación por rápida deceleración de corrientes no confinadas 
Fl Limos con cantos angulosos Sedimentación por rápida deceleración de corrientes no confinadas 
Cr Calizas brechoides Precipitación palustre 
Fcf Arcillas Decantación 
Fv Limos arcillosos con Cerastoderma glaucum Decantación en lagoon 
Sl Arenas grises Cordón litoral (washover fan) 
Sb Arenas con bioclastos Playas (foreshore y backshore) 
Sm Arenas masivas Barra submarina (shoreface) 
M Margas (fango calcáreo) Decantación lacustre 
Ch Caráceas Acumulación subaucática de caráceas 
T Turbas Acumulación de materia orgánica vegetal en condiciones reductoras (subacuática) 
Tabla 8.1.- Terminología adoptada en este capítulo para la descripción de facies (adaptada de Miall, 1978; 
Dean y Fouch, 1983; con referencias previas). 




8.1.1. Brechas masivas matriz soportadas (Gms) 
Descripción:  
Están constituidas por cantos angulosos y subangulosos de calizas y areniscas rojas con 
abundante matriz arenosa y limosa de tonos pardo-rojizos. El centil máximo medido está en torno a los 
60 cm. La tendencia general del depósito es granodecreciente pero es habitual encontrar cantos y 
bloques de gran tamaño a techo (Fig. 8.1). La potencia de las capas puede variar desde los 30 cm hasta 
los 2 m y la base, irregular, tiene un suave buzamiento original hacia el interior de la cuenca. Esta 
facies presenta una escasa extensión áreal, no superando el centenar de metros. Se asocian con arenas 
másivas (Sh), limos con cantos angulosos (Fl) y otras facies gruesas (Gmm y Gm). 
Se localizan en el margen norte del área de estudio donde se disponen sobre abanicos aluviales 
pleistocenos y, de forma aislada, en el contacto de materiales mesozoicos y abanicos aluviales 
pleistocenos. En la zona de Benicasim se han observado diferencias entre los cantos de calizas 
mesozoicas y los de areniscas tríásicas, presentando éstos últimos morfologías más esféricas, tamaños 
mayores y suelen contener cantos subangulosos de un conglomerado anterior. 
 
Figura 8.1.- Brechas masivas con cantos angulosos y subangulosos en afloramiento. a) Barranco de la Fuente 
de Ribera (Benifairó de les Valls); y b) Barranco de la Magdalena (Benicasim), donde aparecen bloques en la 
parte superior de la serie. 
Interpretación: 
La ausencia de estructuras sedimentarias, la textura matriz-soportada y la forma de los cantos y 
bloques permite interpretar que la sedimentación se produjo como consecuencia de un movimiento en 
masa caótico o debris flow. El depósito se generó a partir de un material clástico grueso no 
consolidado que se encontraba en el seno en una matriz limosa que se puso en movimiento 
repentinamente a favor de la pendiente cuando se empapó en agua (Allen, 1978; Blair y McPherson, 





1994). La cohesividad de la matriz proporcionó el mecanismo de sostén de los granos de manera que 
conservan las morfologías iniciales, angulosas y subangulosas.  
La naturaleza de los cantos está determinada por el área fuente, de forma que los depósitos 
asociados a los relieves mesozoicos están constituidos por cantos mesozoicos angulosos y 
subangulosos, los asociados a sedimentos pleistocenos están formados por cantos y bloques 
normalmente más redondeados y, ocasionalmente, se encuentran clastos de un depósito 
conglomerático retrabajado de edad desconocida. 
8.1.2. Brechas masivas grano soportadas (Gmm) 
Descripción:  
Están constituidas por cantos angulosos de calizas cretácicas o areniscas triásicas con matriz 
limo-arenosa escasa. La tendencia general del depósito es granodecreciente, distinguiendose una parte 
inferior masiva en la que aparecen los tamaños mayores (el centil está en torno a los 40 cm) y, 
ocasionalmente, cantos imbricados. A techo, donde los cantos son más pequeños, se puede distinguir 
estratificación horizontal difusa o de bajo ángulo (Fig. 8.2). Las capas presentan bases y techos planos 
y potencias de 30 cm a más de 2 m. 
Esta facies suele encontrarse adosada a los relieves mesozoicos, donde se asocia a facies de 
brechas matriz soportadas (Gms), arenas (Sh) y limos (Fl). También se han reconocido intercalaciones 
de estos depósitos en la orla que rodea los depósitos aluviales pleistocenos, donde se relaciona con las 
facies de limos pardos (Fr). 
En las áreas próximas a los relieves mesozoicos pueden aparecer grandes bloques subangulosos, 
mayores de 30 cm. En ocasiones, normalmente a base, estos materiales, están parcialmente 
cementados, aunque resultan fácilmente disgregables. La potencia en estos casos varía entre 1 a más 
de 2 m. 
Cuando aparecen bordeando los depósitos pleistocenos, la composición de los cantos es similar 
al caso anterior, aunque se han identificado restos de un conglomerado previo, la granulometría suele 
ser de menor diámetro, la redondez de los cantos es más variada, desde subangulosa hasta redondeada, 
y la potencia de las facies no supera el medio metro.  





Figura 8.2.- Brechas masivas pardas grano-soportadas sobre un conglomerado pleistoceno (Barranco de la 
Magdalena, Benicasim). Escala: martillo (33 cm). 
Interpretación: 
Miall (1978, 1992) y Nemec y Postma (1993) atribuyen el depósito de materiales similares a los 
descritos a un flujo en masa, debris flow cohesivo o una avenida turbulenta. La presencia de grandes 
bloques, y la morfología de estos, permite interpretar un régimen de alta energía, aunque el transporte 
del material fue a poca distancia. 
En las cercanías de los relieves mesozoicos, tanto las litologías como la angulosidad de los 
cantos demuestran que estas sierras constituyen las áreas fuentes principales. Por el contrario, en las 
facies que circundan los abanicos aluviales pleistocenos, son estos mismos abanicos las áreas fuente 
de donde se desprenden los cantos y bloques, que muestran morfologías más dispares y son más 
homométricos, por la selección producida durante el depósito de los abanicos pleistocenos.  
El proceso de cementación se atribuye a la percolación de aguas carbonatadas hasta la base del 
depósito. 
8.1.3. Gravas masivas o con estratificación horizontal difusa (Gm) 
Descripción:  
Están compuestos por gravas grano soportadas que pueden contener abundante matriz arenosa y 
cantos subredondeandos a redondeados, principalmente de calizas mesozoicas y, en menor proporción, 
areniscas del Triásico. Los tamaños medios de los cantos están entre 5 y 10 cm, con un máximo de 40 
cm, y presentan formas elongadas y aplanadas. En general, son masivos o presentan estratificación 
horizontal difusa, se disponen en estratos granodecrecientes de entre 20 y 30 cm, con geometría 
tabular y base y techo planos y paralelos, pudiendo aparecer imbricación de cantos en la base (Fig. 
8.3).  





La matriz está constituida por arenas medias a gruesas con cuarzo, feldespatos, filosilicatos y 
fragmentos de roca (areniscas y calizas). 
Se han identificado en las zonas próximas a las desembocaduras fluviales actuales y siempre 
asociadas a las facies de gravas con estratificación cruzada planar (Gp) y de arenas masivas o 
laminadas (Sh). El afloramiento donde esta facies aparece mejor registrada corresponde a dos 
pequeñas canteras muy próxima al margen derecho del río Mijares (Fig. 8.4). También se ha 
reconocido en la parte inferior de los depósitos holocenos atravesados en los sondeos de los ríos 
Palancia y Mijares. 
 
Figura 8.3.- Gravas granosoportadas con imbricación de cantos incipiente. Cantera oriental junto al río 
Mijares en el paraje de Vinarragell. 
Figura 8.4.- Gravas masivas o con estratificación horizontal difusa (Gm). Cantera occidental  junto al río 
Mijares en el paraje de Vinarragell. 
Interpretación: 
Se trata de un depósito formado a partir de un flujo de agua no viscoso de alta energía que 
transportaba cantos de gran tamaño. Es la perdida de competencia del flujo la que determina la 
formación de estratos granodecrecientes durante la sedimentación.  
La repetición de este proceso propició la acumulación de todo el conjunto de gravas masivas. 
Miall (1978, 1992) y Nemec y Postma (1993) atribuyen este tipo de depósito a barras longitudinales y 
depósitos de fondo de canal. 




8.1.4. Gravas con estratificación cruzada planar (Gp) 
Descripción:  
Se localizan en torno a las desembocaduras actuales de los ríos más importantes, Mijares, 
Palancia y Seco, normalmente asociadas a la facies de conglomerados masivos (Gm). Está facies está 
compuesta por pequeños cuerpos que, en conjunto, forman una capa tabular de al menos 50 m de 
longitud y potencia de 1 a 3 m (Fig. 8.5). Dichos cuerpos están constituidos por gravas grano 
soportados con matriz arenosa que presentan estratificación cruzada planar. El conjunto muestra una 
tendencia granodecreciente, siendo más abundante la matriz y los niveles de arena en la parte superior. 
Los diámetros mayores se concentran en la base, plana, con dimensiones medias del eje mayor 
entre 5 y 15 cm y un centil de 23 cm. Los cantos son, en general, subredondeados, y proceden de los 
materiales mesozoicos vecinos. En cuanto a la matriz, está constituida por cuarzo, feldespato y 
fragmentos de roca. 
 
Figura 8.5.- Gravas con estratificación cruzada planar. a) Río Mijares junto a la desembocadura del Barranco 
de Bonilles; y b) cantera oriental junto al río Mijares en el paraje de Vinarragell. 
Interpretación: 
Las gravas con estratificación cruzada planar se han interpretado como la migración de barras 
longitudinales o como el crecimiento de foresets a partir de una antigua barra remanente (Miall 1978, 
1992). En nuestro caso, atendiendo a la escala de trabajo, consideramos que se trata de diferentes 
conjuntos (o sets) de barras que migran a favor de una corriente unidireccional.  
Este depósito se produce cuando el sedimento arrastrado por la corriente alcanza la cresta de la 
barra donde, a consecuencia de la diferencia de profundidad entre la base y la cresta de la barra, la 
corriente sufre una deceleración y se produce la sedimentación de las gravas, dando las caras de 
avalancha de la barra (foresets). Si la reducción de la velocidad es muy acusada también se produce el 
depósito de  arenas junto a las gravas, dando lugar a un nivel granodecreciente como observó Smith 
(1974). 
8.1.5. Arenas masivas o laminadas (Sh) 
Descripción:  
Están constituidas por arenas limosas pardas, medias a finas, con algún clasto disperso 
procedente de los materiales mesozoicos. Litológicamente están compuestas de cuarzo, feldespato y, 
minoritariamente, mica y fragmentos de calizas. En general, son masivas y, sólo ocasionalmente, se ha 





reconocido laminación horizontal. Hacia la parte superior se pueden distinguir trazas de raíces, 
rodeadas de pequeñas concentraciones de carbonato (rizoconcrecciones). 
Se encuentran asociadas a facies gruesas de debris flow (Gms y Gmm) o a facies de corrientes 
confinadas (Gm y Gp). Cuando aparecen asociadas a los depósitos masivos el espesor no supera los 50 
cm, pudiendo incluso encontrarse interdigitadas con las gravas, mientras que en el caso de los 
depósitos asociados a corrientes confinadas, el espesor del conjunto arenoso puede variar desde una 
decena de centímetros hasta llegar a los 4 m y, normalmente, se disponen a techo de las facies de 
gravas. 
Los mejores afloramientos en este último caso se encuentran en los márgenes actuales de los 
ríos encajados, donde además pueden aparecer fragmentos y, de manera excepcional restos completos, 
de gasterópodos terrestres del género Cepaea sp. (Fig. 8.6). 
 
Figura 8.6.- Arenas masivas (Sh), en este caso relacionada con la facies de conglomerados masivos (Gm). Los 
clastos blanquecinos que se observan en la parte inferior de la imagen son restos de gasterópodos Cepaea 
sp.(flechas blancas).  
Interpretación: 
Las facies de arenas con laminación horizontal difusa se asocia tanto a corrientes con un 
régimen de alto flujo como bajo (Miall, 1978). El tamaño de grano, junto con la ausencia de claras 
estructuras tractivas y la presencia de gasterópodos enteros sugiere una sedimentación a partir del 
depósito de las partículas en suspensión. Este hecho se produce por la disminución súbita de la energía 
de la corriente que transportaba las arenas. Según la vinculación con las facies gruesas se puede 
precisar que se depositaron como consecuencia de la deceleración de corrientes tanto en canales como 
arroyadas. 
Tras su depósito, estos materiales pueden ser colonizados por gasterópodos y plantas que los 
bioturban y reducen el potencial de preservación de las posibles estructuras sedimentarias anteriores 
(Rust, 1978). 




8.1.6. Limos pardos con cantos (Fr) 
Descripción:  
Litológicamente están constituidos por limos arcillosos y arcillas limosas con abundantes 
fragmentos de rocas pre-holocenas (conglomerados cementados pleistocenos y cantos de calizas y 
areniscas mesozoicas). También pueden presentar rizoconcrecciones retrabajadas, posiblemente de los 
limos rojos de la unidad inferior pleistocena. Son muy abundantes los restos de gasterópodos terrestres 
planoespirales y trocoespirales.  
En superficie se apoyan sobre los depósitos aluviales pleistocenos y parte de los marjales 
actuales, apareciendo también en la base de los sondeos realizados sobre los humedales. Se asocia 
fundamentalmente con las facies arcillosas (Fcf).  
No presentan estructura internas claras y, sólo esporádicamente, puede reconocerse laminación 
horizontal difusa. La base es plana y puede presentar cantos de pequeño tamaño, entre 2 y 10 cm 
(centil máximo 25 cm), (Fig. 8.7). Presenta una tendencia granodecreciente y, a techo, es frecuente 
encontrar pequeñas concreciones de carbonato, trazas de raíces y restos vegetales. 
Los limos se apoyan en paraconformidad sobre los depósitos distales de la llanura aluvial 
pleistocena (Fig. 8.8), o sobre los depósitos lacustres. De forma que son la base de la sucesión 
holocena y también el techo de la serie en numerosos sondeos. 
 
Figura 8.7.- a) Limos pardos (Fr) con un nivel de cantos a la base que se apoya sobre facies de limos rojos del 
Pleistoceno, en el camino de Llombai (Nules); y b) limos pardos con un nivel de cantos dispersos, en Castellón 
en la autovía CS-22.  
El análisis mineralógico muestra un elevado el contenido en filosilicatos (>40%), 
fundamentalmente illita, mientras el cuarzo presenta cantidades medias, normalmente en torno al 15% 
(Tabla 8.2 y Fig. 8.9). El tercer mineral mayoritario es la calcita, que se encuentra en cantidades 
variables, dependiendo de la abundancia de concreciones de carbonato. 






Figura 8.8.- Limos pardos (antiguo vertedero de Nules). La flecha señala el contacto neto con los limos rojos 
del Pleistoceno (a la derecha de la imagen). 
Los minerales feldespáticos son minoritarios, al igual que la dolomita y/o la pirita. En algunos 
casos se han identificado minerales arcillosos de neoformación, como vermiculitas o 
interestratificados (Caolinita-Clorita).  
Sondeo Prof. (cm) 
Minerales 
>70% 70-50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
Nules 300  Filo (Ill, Clo, Cao, Ver)   Cal Qtz FtoK, Dol, Py 
Nules 380 Filo (Ill, Clo,Cao)      
Qtz, Cal, Plag, 
Py 
Nules 750  Cal  Filo (Ill)   Qtz, Plag 
Benicasim 100  Filo (Ill, Cao, Ver)    Cal, Qtz 
Plag, FtoK, 
Dol, Py 
C 10 89  Filo (Ill, Cao)   Cal Qtz  
C 3 478   Filo (Ill) Cal  Qtz  
C 3 425   Filo (Ill, Cao)   Qtz Cal FtoK 
C 3 303   Filo (Ill, Cao)   Qtz Cal Plag 
C 3 264     Cal, Filo (Ill, Cao) Qtz  FtoK, Plag 
Afloramiento 141-A   Filo (Ill, Cao-Cl)   Qtz Cal  
Afloramiento 141-B    Filo (Ill, Cao-Cl) Cal Qtz  Plag, FtoK 
Afloramiento 141-C   Filo (Ill, Cao)  Qtz   FtoK 
Tabla 8.2.- Mineralogía de matriz de las facies de limos pardos con cantos. Qtz-cuarzo, Plag-plagioclasa, FtoK-
feldespato potásico, Cal-calcita, Dol-dolomita, Py-pirita, Filo-filosilicatos: Ill-illita, Cao-caolinita, Clo-clorita y 
Ver-vermiculita. 





Figura 8.9.- Difractograma de los limos pardos con cantos mostrando las fases minerales a las que 
corresponden los picos de difracción (muestra procedente del sondeo de Nules, profundidad 3,00 m). 
El análisis geoquímico confirma los altos valores de sílice procedentes de los aluminosilicatos y 
el cuarzo. Considerando el bajo valor de la varianza, esta proporción de sílice es muy constante (Tabla 
8.3 y Fig. 8.10). También se observa que el contenido medio de Al2O3 es relativamente alto, acorde 
con la elevada proporción de minerales arcillosos. El CaO es el tercer compuesto mayoritario y 
también de mayor variabilidad (Tabla 8.3 y Fig. 8.10).  
 C10 Benicasim 
 µ (%) 2  (%) µ (%) 2  (%) 
SiO2 52,38 16,75 4,09 56.22 1.35 1.16 
Al2O3 11,66 1,21 1,10 11.96 0.05 0.23 
CaO 10,27 12,64 3,56 9.42 0.88 0.94 
Si/Al 4,51 0,04 0,21 4.70 0.00 0.03 
C org    0.64 0.00 0.04 
Tabla 8.3.- Análisis químico de los depósitos de limos pardos de los sondeos C10 y Benicasim. Dónde: µ es la 
media; 2 es la varianza; y  es la desviación estándar. 
 
Figura 8.10.- Representación de los elementos mayores (SiO2, Al2O3 y CaO) en un diagrama de Brumsack 
(1989). 





Los valores de C orgánico son bajos y bastante homogéneos, lo que indica que la materia 
orgánica conservada es escasa. 
Se ha llevado a cabo el análisis multivariante de los limos pardos de la parte superior del sondeo 
C10 (entre los 40 a 117 cm). La Cp1 del análisis es la relación inversa entre la variable detrítica y la 
variable carbonática, y constituye casi el 58 % de la varianza explicada. Dentro de la variable 
carbonática encontramos la PPC (perdida por calcinación), que puede corresponder al carbono 
inorgánico, por lo que el valor absoluto de carbono orgánico dentro del depósito es muy bajo, o puede 
pertenecer al carbono orgánico y entonces la materia orgánica del depósito se acumula junto al 
carbonato y ambas se queman juntas cuando se hace el análisis de PPC (Fig. 8.11). 
Las otras dos componentes indican procesos menores, por ello los valores de varianza son bajos 
(11,86 y 7,52 %). Las relaciones entre los compuestos químicos no son claras, aunque se puede 
distinguir una variable de aridez (Sr y Mg) relacionada con el fosforo (P). Y la tercera componente, 
por su parte, engloba dos elementos salinos Na y S. 
 
 Cp1 (57,87 %) Cp2 (11,86 %) Cp3 (7,52 %)
SiO2 -0,923 0,257 -0,072
Al2O3 -0,967 0,033 -0,074
Fe2O3 -0,964 0,172 -0,050
CaO 0,968 -0,164 0,051
MgO -0,755 -0,495 0,061
Na2O -0,256 0,446 0,554
K2O -0,971 -0,033 -0,045
TiO2 -0,928 0,222 0,051
MnO -0,687 0,253 -0,201
P2O5 -0,409 -0,819 0,012
SrO -0,611 -0,454 -0,013
BaO -0,547 -0,063 0,250
PPC 0,952 -0,223 0,074
B -0,547 -0,352 -0,177
S -0,265 -0,207 0,811
Figura 8.11.- Representación de las variables según las dos componentes principales (el eje de abscisas 
representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) y composición de las 
componentes principales. 
Interpretación: 
Goy (1978), interpretó estos limos como derrame de glacis, formados como consecuencia del 
lavado de los depósitos de llanura costera aluvial que, favorecidos por la pendiente, avanzarían sobre 
los depósitos de marjal o lacustres. Sin embargo, la diversidad en las granulometrías, los abundantes 
fragmentos de gasterópodos y la laminación horizontal, aunque difusa, parecen indicar un origen de 
alto flujo de energía.  
Reading (1996) describe este tipo de sedimentación como sedimentación fluvial o aluvial 
episódica de zonas semiáridas en las que las lluvias ocasionales, junto con una vegetación escasa, dan 
lugar a una escorrentía muy rápida. Se trata de corrientes no confinadas sobre amplias áreas, muy 
someras, que se mueven con régimen de flujo alto. Así, en episodios de lluvias torrenciales se genera 
una intensa escorrentía superficial que favorece el arrastre de cantos de diversos tamaños, y que, 




finalmente, se depositan en las áreas topográficamente más bajas. La rápida pérdida de energía hace 
que no se preserven casi estructuras. 
La homogeneidad química del depósito y la naturaleza de los cantos indica que los materiales 
transportados provienen de un área fuente única y muy cercana, fundamentalmente los materiales 
pleistocenos. Este es el caso de la mayor parte las arcillas, que tienen un origen detrítico, altos 
contenidos de illitas, caolinitas y cloritas. Además, puede producirse alteración de illitas a vermiculitas 
o interestratificados durante la pedogénesis. 
La infiltración del agua de escorrentía permite el lixiviado del carbonato a través del depósito 
hacia la parte baja del depósito donde, favorecida por el desarrollo de raíces, precipita y se concentra. 
Por el contrario, durante los periodos de escasas precipitaciones, y por tanto sin depósito, la tendencia 
del ambiente es a la desecación y concentración de elementos salinos (S y Na). 
8.1.7. Limos con cantos angulosos (Fl) 
Descripción:  
Son limos pardos-grises o pardo-rojizos, laminados o masivos. Presentan cantos muy angulosos, 
normalmente de calizas y areniscas mesozoicas, aunque localmente, y en menor proporción, se han 
reconocido conglomerados pleistocenos (Fig. 8.12). Los cantos tienen tamaños variables, 
generalmente inferiores a los 5 cm (centil = 15 cm). Se asocian con las facies gruesas, Gms y Gmm, 
alrededor de los relieves mesozoicos y pleistocenos.  
La base de esta facies es plana y su espesor está en torno a los 50 cm. Puede presentar 
rizoconcrecciones pulverulentas.  
Figura 8.12.- Limos pardos con cantos angulosos (Fl) y raíces parcialmente cementadas, sobre los que se apoya 
una brecha calcárea (Gms). Barranco de la Fuente de Ribera (Benifairó de les Valls). Escala: tapa de la 
cámara de fotos (55mm). 
Interpretación: 
Allen (1978) relacionó este tipo de facies con la llanura de inundación o desbordamiento. La 
presencia de cantos dentro de los limos permite suponer que la corriente era de alta energía pero, al 





descender rápidamente permitió la sedimentación de los limos junto con los cantos, cuya angulosidad 
sugiere que el transporte fue muy corto.  
Durante los periodos de escasas precipitaciones los aportes serían mínimos, y permitirían la 
colonización de la superficie por plantas alrededor de cuyas raíces se concentraba el carbonato cálcico. 
8.1.8. Calizas brechoides, calizas nodulizadas (Cr) 
Descripción:  
Se trata de una caliza mudstone grisácea, brechoide y nodulizada a favor de la bioturbación por 
raíces. Entre los componente orgánicos se reconocen restos de gasterópodos terrestres, bivalvos, 
ostrácodos, foraminíferos y fragmentos de plantas dispersas (Fig. 8.13). Los bancos presentan una 
base plana y espesor máximo de 1 metro. 
Aparecen en los sondeos de Almenara y Benicasim, y en superficie, en las zonas marginales 
alrededor de los humedales de Almenara y Benicassin (Fig. 8.14). Se asocian con facies de arcillas 
(Fcf), limos (Fv) y arenas (Sl).  
Al microscopio está formada por micrita de grano muy fino y muy porosa. Algunos poros se 
deben a la disolución de cristales de yeso (Fig. 8.15). Contienen además granos de cuarzo, intraclastos 
compuestos de materia orgánica y fragmentos dispersos de bioclastos.  
Figura 8.13.- Calizas brechoides en el sondeo de Almenara. 
Los análisis mineralógicos muestran que está compuesta mayoritariamente por calcita, 
apareciendo el resto de minerales como accesorios (cuarzo y plagioclasa) o indicios (pirita), (Tabla 
8.4). 
Sondeo Prof. (cm) 
Minerales 
>70% 70-50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
Almenara 640 Cal      Qtz, Plag, Py 
Afloramiento 60 Cal      Qtz 
Tabla 8.4.- Mineralogía de las facies de calizas brechoides en el sondeo de Almenara y en las proximidades del 
humedal de Almenara. Cal-calcita, Qtz-cuarzo, Plag-plagioclasa y Py-pirita. 




Figura 8.14.- Aspecto de la zona donde se  forman 
actualmente calizas nodulizadas con gasterópodos. 
Noviembre 2004, Marjal de Almenara. 
Figura 8.15.- Microfotografía de la facies de 
calizas brechoides. 
El análisis geoquímico de las muestras (Anexo III) del sondeo de Almenara (Tabla 8.5) 
confirma la abundancia del carbonato cálcico, ya que presenta valores medios altos de CaO (48,10 %). 
Las bajas proporciones de SiO2 y de Al2O3 corroboran la baja cantidad de minerales silcatados. 
Además, presenta valores de varianza bajos, que indican un depósito carbonático muy homogéneo, 
con aporte detrítico constante pero escaso.  
 CaO (%) SiO2 (%) Al2O3 Si/Al S (%) M. org. C/N C/S 
µ 48,10 9,14 2,00 4,58 0,61 1,15 37,92 0,95 
2 10,80 18,83 0,84 0,12 0,01 0,07 118,95 0,01 
 3,29 4,34 0,92 0,35 0,12 0,26 10,91 0,12 
 
Tabla 8.5. – Valores de CaO, SiO2, Al2O3, S, M. org. y relaciones de C/S, C/N y Si/Al de las calizas brechoides 
del sondeo de Almenara. Dónde: µ es la media; 2 es la varianza; y  es la desviación estándar. 
La correlación entre los dos compuestos químicos principales, CaO y SiO2 evidencia una 
relación inversa entre ambos (R = – 0,996), (Fig. 8.15). 
















Figura 8.15.- Correlación entre la componente silícea (SiO2) y carbonática (CaO) para la facies de calizas 
brechoides de los sondeos de Almenara y Benicasim. 
El valor medio de materia orgánica es de 1,15 %, muy homogéneo (Tabla 8.5). Su origen, 
basándose en la relación C orgánico y N (propuesta por Meyers e Ishiwatari, 1995; Meyers y Teranes, 
2001; Cohen, 2003), es de plantas terrestres vasculares (Fig. 8.16). Por otro lado, los elevados valores 
de S (0,6 %), y la baja relación C/S indican la elevada salinidad de las aguas (Berner y Raiswell, 1984; 





Raiswell y Berner, 1986; Morse y Berner, 1995; Ishiga et al., 2000; Allison et al., 2003; Cohen, 2003), 
incluso mayor que la media del agua del mar (Fig. 8.16). 
Figura 8.16.- Relaciones C orgánico-N y C orgánico-S en las muestras de calizas del sondeo de Almenara. 
A pesar del bajo número de muestras se ha considerado interesante llevar a cabo el análisis 
multivariante como criterio de comparación. De él se deduce que: 
- La componente principal (Cp 1), con una varianza del 73,71%, es la relación inversa 
entre los elementos detríticos y carbonáticos. La variable detrítica se compone de Si, 
Al, Fe, Ti, K, Na, P, y elementos trazas. La variable carbonática, está constituida por 
Ca, C inorgánico, Sr, y por elementos asociados a la materia orgánica: el C orgánico y 
N (Fig. 8.17). Esta relación entre la variable carbonática y la detrítica indica que 
durante el depósito de estas facies carbonatadas, no pueden llegar aportes de terrígenos, 
ya que éstos inhiben la concentración y precipitación del carbonato.  
- La segunda de las componentes (Cp 2), con un 14,24% de la varianza total, está 
constituida por la relación inversa de las variables asociadas a la salinización (Mg y, en 
menor medida, Na) y la variable redox (Fe, Mn y S). Esta relación expresa las 
condiciones de salinidad durante la formación del depósito. Según diferentes autores 
(Engstrom y Wright, 1984; Ng y King, 2004) la estabilidad y buena oxigenación de la 
lámina de agua produce un nivel alto de óxidos de Fe y Mn insolubles (principalmente 
Fe3+ y Mn4+) en el sedimento, mientras que el descenso de la lámina conlleva un 
aumento de la salinidad y la reducción del Fe y Mn que forman complejos solubles. 
- La tercera componente (Cp 3), que representa un 7,13% de la varianza total, está 
constituida únicamente por la variable orgánica (S y C org). Esta componente señala la 
variabilidad en la conservación de materia orgánica.  











SiO2 0,978 0,191 -0,064
Al2O3 0,995 0,062 -0,029
Fe2O3 0,714 -0,660 -0,223
CaO -0,972 -0,225 0,067
TiO2 0,981 0,170 -0,030
K2O 0,965 0,222 -0,084
MgO -0,487 0,775 -0,383
Na2O 0,858 0,448 -0,213
C inorg -0,929 -0,200 -0,277
C org -0,837 -0,214 -0,443
S -0,466 -0,619 -0,626
N -0,515 0,149 0,443
Mn 0,116 -0,949 0,288
P 0,890 0,146 -0,331
Ba 0,888 -0,074 0,444
Ce 0,997 0,020 -0,023
Co 0,703 -0,349 -0,524
Cr 0,981 -0,057 0,107
La 0,991 -0,042 0,019
Li 0,852 -0,499 0,037
Rb 0,898 0,301 0,003
Sc 0,988 0,001 -0,111
Sr -0,885 0,371 -0,071
V 0,902 -0,371 0,101
Y 0,990 -0,083 -0,090
Zn 0,861 0,358 -0,147
 
Figura 8.17.- Representación de las variables según las dos componentes principales (el eje de abscisas 
representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) y composición de  las 
componentes principales. 
Interpretación: 
El proceso generador de carbonato es la precipitación de carbonato debido a la sobresaturación 
de carbonato cálcico en el ambiente. El análisis de componentes principales señala que durante este 
proceso hay momentos de una mayor influencia detrítica, en los cuales la precipitación de carbonato se 
ve inhibida. Se trata de un depósito continental que se formó en masas de aguas efímeras, estancadas y 
restringidas, charcas o pequeñas lagunas, en las que la composición del agua es, básicamente, 
carbonatada con alto contenido de sales y a las que llegan algunos aportes siliclásticos 
esporádicamente. 
La escasez de minerales detríticos permite suponer que estás áreas son alimentadas sobre todo 
por recarga freática, con poca influencia de aguas superficiales de escorrentía, más proclives a 
arrastrar minerales siliclásticos y arcillosos.  
Según diversos autores (Freytet y Plaziat, 1982; Platt y Wright, 1991; Anadón, 1992; Alonso 
Zarza et al., 1992; Freytet y Verrechia, 2002; Alonso Zarza, 2003) la brechificación y nodulización se 
asocian al crecimiento de raíces durante épocas secas, en las que el descenso de la lámina de agua 
expone al fango carbonático y favorece la nodulización. En este sentido, la relación C/N corrobora la 
presencia de plantas vasculares que pudieron favorecer la nodulización. 
La relación C/S refleja unas condiciones de elevada salinidad, como es de esperar en lagos 
efímeros o charcas con fuerte evaporación. Actualmente, debido a los procesos de disolución 
posteriores, no se conservan las sales, que sólo se reconocen en algunos casos por la morfología de los 
poros. Además, el valor medio de S es alto (0,6%) mientras que lo normal en lagos carbonatados 
continentales son valores inferiores a 0,3 % y en medios marinos están en torno al 0,3 % (Ishiga et al., 
2000; Cohen, 2003). Este hecho, junto con el análisis de componentes principales, parece señalar que 





hay una parte del azufre de origen inorgánico, sulfatos, y otra parte de origen orgánico 
presumiblemente asociado a las plantas.  
8.1.9. Arcillas (Fcf) 
Descripción: 
Se trata de arcillas limosas masivas de colores grises y pardos y, en algunos casos, con tonos 
verdosos y que, frecuentemente, presentan un moteado ocre o rojizo a favor de trazas o restos de 
raíces. El carbonato aparece formando concreciones deleznables de pocos centímetros que, 
habitualmente, disminuyen de base a techo. Contienen gasterópodos de aguas continentales dispersos 
(los más destacados Hydrobia, Planorbis y Bithynia), enteros o fragmentados. Su base y techo 
normalmente son tránsitos graduales a depósitos aluviales o a depósitos lacustres (Fig. 8.18). 
Esta facies se ha reconocido en los sondeos perforados en los marjales, en sus bordes y en los 
humedales desecados. Se asocia con las facies de limos con cantos (Fr), calizas (Cr) y facies de turbas 
y margas (T y M) y su espesor no suera loos 60 cms. 
Como ayuda para la identificación de esta facies en los sondeos a percusión nos hemos apoyado 
en los resultados obtenidos en el Multi-Sensor Core Logger (MSCL), según los cuales las arcillas 
presentan valores altos de densidad, bajos de porosidad y son, prácticamente, los únicos depósitos 
donde se obtienen medidas de velocidad de Ondas-P (ver anexo II). Aunque los valores absolutos de 
susceptibilidad son bajos (puesto que no suelen contener minerales magnéticos) comparados con los 
demás materiales (fundamentalmente las facies lacustres), los valores relativos son muy altos. 
Además, la resistividad eléctrica presenta valores medios altos ya que, por su baja porosidad, 
contienen poca agua que favorezca la conductividad eléctrica.  
El análisis mineralógico muestra contenidos altos de filosilicatos, principalmente illita y, en 
menor proporción, clorita y caolinita (Tabla 8.6 y Fig. 8.19). Excepcionalmente, se han detectado 
esmectitas y vermiculitas, en muy baja proporción, en niveles de arcillas grises con moteados pardos. 
Como minerales secundarios hay cuarzo y calcita, este último en proporciones muy variables, llegando 
a ser el mineral principal en algunas de las muestras. Como minoritarios pueden aparecer feldespatos 
potásicos y plagioclasas. 




Figura 8.18.- Variabilidad cromática y textural observada en las facies de arcillas (Fcf) de varios sondeos. 
Además de los cambios de tonalidad (verdosa, grisácea y parduzca), nótese que en el sondeo C4 se aprecia 
nodulización y restos de raíces y en el sondeo C10 incluye restos carbonosos (flechas blancas). 
Se ha identificado yeso y dolomita como minerales secundarios o traza, normalmente asociados 
entre sí. La pirita aparece en los depósitos arcillosos de tonos grises – verdes con moteados pardos. 
 
Figura 8.19.- Difractograma del agregado orientado de una muestra procedente de la facies de arcillas (Fcf) 
mostrando las fases minerales a las que corresponden los picos de difracción (Clo-clorita, Ill-illita, Caol-
caolinita). 





Sondeo Prof. (cm) 
Minerales 
>70% 70-50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
Nules 515  Filo (Ill, Clo, Cao)   Qtz Cal 
Dol, FtoK, 
Plag, Py 
Nules 540   Filo (Ill, Clo, Cao)   Qtz Cal 
Dol, FtoK, 
Plag, Py 
Nules 565   Filo (Ill, Clo, Cao, Ver)    Qtz, Cal FtoK, Plag, Py
Almenara 420   Cal     Filo (Ill)   Qtz, FtoK, Plag, Py 
Benicasim 141   Filo (Ill, Cao)   Cal Qtz Plag, Py 
C 3 30   Filo (Ill, Cao)   Cal  Qtz, Gyp 
C 3 198 Filo (Ill)     Qtz Cal, FtoK, Gyp 
C 3 225   Filo (Ill)    Qtz, Cal Gyp 
C 3 250   Filo (Ill, Cao)    Cal, Qtz Gyp, Plag 
C 4 305  Cal     Filo Qtz,  FtoK, Gyp 
C 4 22   Cal    Filo Arag, Qtz, FtoK 
C 7 205    Cal Filo (Ill)  Qtz Py 
C 7 570    Filo (Ill, Cao, Clo)  Qtz Cal FtoK, Py, Gyp 
C 7 610    Filo (Ill, Cao, Clo) Cal  Qtz FtoK y Plag 
C 10 131  Fil (Cao, Ill, Esm/Ver)     Cal Qtz 
Tabla 8.6.- Mineralogía de arcillas. Qtz-cuarzo, Plag-plagioclasa, FtoK-feldespato potásico, Cal-calcita, Dol-
dolomita, Arag-aragonito, Gyp-yeso, Py-pirita, Filo-filosilicatos: Ill-illita, Cao-caolinita, Clo-clorita, Esm-
esmectita y Ver-vermiculita. 
El análisis geoquímico, realizado en muestras procedentes de los sondeos C3, C7, C10 y 
Benicasim, indica que los elementos asociados a los silicatos (SiO2 y Al2O3) son mayoritarios. Así, la 
sílice presenta valores medios altos, entre el 25,08 y 49,5%, aunque inferiores a la facies de limos con 
cantos, con valores de varianza variables dependiendo del sondeo (Tabla 8.7). El Al2O3 presenta 
valores medios altos, entre 8,69 y 13,04% y, en general, bajos valores de varianza debido a la 
homogeneidad en el contenido arcillas. El CaO, por el contrario, presenta mucha mayor variabilidad 
debido, posiblemente, a que está asociado a procesos postsedimentarios. 
 C3 C7 C10 S. Benicasim 
 µ (%) 2  (%) µ (%) 2  (%) µ (%) 2  (%) µ (%) 2  (%)
SiO2 25,08 41,25 6,42 26,78 64,69 8,04 35,88 0,73 0,85 49,5 152,0 17,4 
Al2O3 10,83 7,24 2,69 8,69 8,40 2,90 13,04 0,05 0,23 12,6 0,1 0,5 
CaO 23,06 43,69 6,61 18,89 104,85 10,24 10,35 0,24 0,49 7,8 11,9 4,9 
Si/Al 2,31 0,01 0,11 3,13 0,25 0,50 2,75 0,01 0,07 3,9 0,8 1,2 
C org 2,76 0,78 0,41 7,36 17,18 4,14 - - - 5,9 15,6 5,6 
C/S 5,78 14,39 3,79 3,11 3,09 1,76 - - - 14,8 193,0 19,6 
C/N - - - - - - - - - 22,7 56,7 10,7 
Tabla 8.7.- Media, varianza y desviación de los compuestos químicos principales y  relaciones Si/Al, C/S y C/N 
para la facies de arcillas en los sondeos C7, C10, C3 y Benicasim. Dónde: µ es la media; 2 es la varianza; y  
es la desviación estándar. 
Los bajos valores de la proporción Si/Al y las relaciones entre los tres elementos mayores (Si, 
Al y Ca), (diagrama de Brumsack, 1989), (Fig. 8.20) confirman el alto contenido de arcillas, además 
de reflejar la disparidad en el contenido de carbonato de los sondeos C3 y C7. 





Figura 8.20.- Representación de los elementos mayores (SiO2, Al2O3 y CaO) en el diagrama Brumsack (1989) y 
de los compuestos Al2O3, SiO2 y TOC en el diagrama Dellwig et al. (1999). 
La correlación entre los contenidos de SiO2 y Al2O3 (Fig. 8.21) de los sondeos permite observar 
dos relaciones diferentes. En la primera, en los sondeos C3 y C7, Si y Al presentan una correlación 
alta (coeficiente de correlación de 0,86 y 0,98) con las pendientes de las curvas parecidas, de modo 
que, se puede suponer que las arcillas se asocian a un comportamiento alogénico, detrítico. En la 
segunda, en la C10, donde Si y Al no muestran una relación clara (coeficiente de correlación = 0,30), a 
partir de lo que podemos deducir que el material ha sufrido algún proceso postdeposicional (Fig. 8.21).  
y = 0,3105x + 0,3786
R2 = 0,7427
y = 0,083x + 10,066
R2 = 0,0915

























Figura 8.21.- Correlación entre SiO2 y Al2O3 para los depósitos de arcillas de los sondeos de Benicasim, C3, C7 
y C10. 
La cantidad media de carbono orgánico de las arcillas es de 6,12 %, con valores entre 2,76 y 
7,36%, coherente con la abundancia de restos vegetales (Tabla 8.7) que también se reconoce en la 
representación de las muestras en el diagrama ternario de Dellwig et al. (1999), donde se observa la 
proximidad de las muestras de C7 a la línea de la turba (Fig. 8.20).  
Las relaciones medias de C/S obtenidas muestran valores superiores a 2,8, valor medio de los 
sedimentos marinos en aguas normales (Berner, 1982; Morse y Berner, 1995; Borrego et al., 1998; 
Kao et al., 2004), pero inferiores a 10, valor medio de sedimentos de aguas dulces (Berner y Raiswell, 
1984), por tanto la naturaleza de las aguas debió ser salobre (Tabla 8.7). Por el contrario, según la 
representación de las muestras en función  del C orgánico y S (Fig. 8.22) no existe una correlación 
directa entre ambos, lo que indicaría que el S no se encuentra como elemento reducido (sulfuro) a 





partir de la materia orgánica (Berner y Raiswell, 1984) sino que existe otra fuente de aporte de azufre. 
Teniendo en cuenta estos factores no se puede determinar un origen concreto para la salinidad de las 
aguas del medio donde se depositaron las arcillas. 
Figura 8.22.- Relación entre el S total y C orgánico, indicativa del tipo de agua donde se formaron las arcillas 
de los sondeos Benicasim, C3 y C7 y relación entre el N total y C orgánico para el sondeo de Benicasim. 
Sólo se cuenta con resultados de nitrógeno para dos muestras del sondeo de Benicasim, para las 
cuales la relación de C/N (Meyers e Ishiwatari, 1995; Meyers y Teranes, 2001; Cohen, 2003) indica 
que la materia orgánica procede, principalmente, de plantas terrestres vasculares  (Fig. 8.22). 
Se han analizado las varianzas entre los compuestos químicos de los sondeos C7 y C3, donde se 
ha obtenido un factor de correlación próximo a 1 (Tabla 8.8), lo que indica comportamientos químicos 
muy semejantes de las arcillas de ambos sondeos. Los análisis de varianzas entre las C7 y C3 con la 
C10 presentan valores altos, posiblemente debido a que las condiciones de formación o los procesos 
postsedimentarios debieron ser diferentes, lo cual no permite comparar sus resultados. 
 SiO2 Al2O3 Fe2O3 CaO MgO Na2O K2O TiO2 MnO P2O5 SrO BaO PPC B S 
C3 y C7  1,57 1,18 1,79 2,45 1,79 36,30 0,80 0,89 0,38 3,02 0,70 0,50 1,62 1,21 1,13 
C7 y C10 88,91 153,34 87,48 428,12 133,93 23,87 34,46 30,24 9,55 9,00 59,48 1,10 20,34 6,85 22,16 
C3 y C10 56,70 129,55 48,84 174,75 74,90 0,66 43,28 34,12 25,46 2,98 84,62 2,18 12,55 5,67 19,59 
Tabla 8.8.- Análisis de varianzas entre los elementos químicos determinados en los sondeos C3, C7 y C10. 
Teniendo en cuenta el análisis de las varianzas se llevó a cabo la homogenización (o 
estandarización) de las variables geoquímicas de los sondeos C3 y C7 y el análisis de componentes 
principales permiten conocer los principales factores que controlaron la sedimentación de las arcillas 
en torno al marjal de Almenara:  
- La primera componente (Cp1), con varianza del 72,52%) recoge la diferencia entre las 
variables siliciclástica (Si, Al, Fe, Mg, Na, K, Ti, P, Ba y B) y la variable carbonática 
(Ca, Mn, Sr y C inorgánico), (Fig. 8.23).  
- La segunda de las componentes (Cp2), con una varianza de 11,29 %, está constituida 
únicamente por la variable orgánica (C orgánico, P y Na). Es decir, la concentración de 
restos de materia orgánica es independiente de otras variables como la llegada de 
aportes detríticos o la concentración de carbonato, aunque fue mayor cuando ninguno 
se produce.  




- La tercera componente (Cp3-varianza de 7,92 %) agrupa a los elementos redox (S y 
Fe) e indica  procesos de reducción y formación de sulfuro de hierro (FeS2) cuando 




 Cp1 (72,52%) Cp2 (11,29%) Cp3 (7,92%)
SiO2 0,910 -0,342 0,191
Al2O3 0,991 0,018 0,027
Fe2O3 0,786 -0,140 -0,557
CaO -0,981 -0,144 -0,010
MgO 0,918 -0,244 0,230
Na2O 0,766 0,443 0,032
K2O 0,950 -0,247 0,031
TiO2 0,920 -0,339 0,144
MnO -0,913 -0,261 -0,032
P2O5 0,842 0,470 -0,053
SrO -0,964 0,164 -0,090
BaO 0,816 -0,024 0,005
B 0,864 -0,093 0,267
S 0,437 -0,176 -0,866
C org 0,237 0,909 0,009
C inorg -0,950 -0,187 0,106
Figura 8.23.- Representación de las variables según las dos componentes principales (el eje de abscisas 
representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) y valores de la composición de 
los componentes principales. 
Dependiendo del sondeo se pueden observar otras relaciones entre elementos químicos, que 
pueden describir procesos sedimentarios o post-sedimentarios que tengan una escala más local; por 
ello, se ha llevado a cabo el análisis de componentes principales de las facies arcillosas en los sondeos 
C7, C3 y C10. No se ha realizado en sondeo de Benicasim porque únicamente hay dos muestras de 
facies arcillosas. 
En el sondeo C7 (Fig. 8.24) las relaciones entre las variables químicas son muy similares a las 
obtenidas de los valores totales salvo alguna particularidad. Así, se mantiene la Cp1 (con una varianza 
de 72,70 %) como la relación inversa entre la variable detrítica y la carbonática. De igual manera la 
Cp2 (12,72 % de la varianza total) se corresponde con la variable orgánica (C orgánico y P) y se 
mantiene independiente de otras variables, aunque en este caso parece que la variable detrítica influye 
negativamente en la acumulación de materia orgánica. Finalmente, la Cp3 (varianza del 8,65 %) está 
formada por la variable reductora (Fe y S).  
El análisis de componentes principales sobre la facies de arcillas del sondeo C3 muestra un 
comportamiento químico algo diferente a los valores estandarizados. En este caso, la segunda 
componente principal (Cp2, 9,01 % de la varianza) está formada por la relación inversa entre la 
variable orgánica (C org y Ba) y la variable árida (S), (Fig. 8.25). Está variable árida está constituida 
por parte del azufre que debe encontrarse en las arcillas en forma de sulfato, fundamentalmente yeso; 
esto explica la mala correlación del C orgánico y S total.  
La variable orgánica de la Cp2 está compuesta por el Ba y C orgánico. El Ba se ha asociado 
tradicionalmente a los aluminosilicatos, y así comprobamos que se asocia en la Cp1, pero además, en 
las últimas décadas, se ha comprobado que un exceso de Ba puede estar vinculado a un incremento de 
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La componente principal (Cp1) representa el 35,62% de la varianza total y está constituida por 
la relación inversa entre la variable de aridez y la siliciclástica. Los bajos índices de correlación de 
algunos de los elementos asociados a la variable siliclástica, como Mg, K, Ti y P, indican que han sido 
alterados después de su sedimentación.  
La variable de aridez está compuesta por S, Sr, PPC y Na. La escasa afinidad entre la PPC y el 
Ca permite suponer que la primera se debe esencialmente al material orgánico, de forma que la 
variable de aridez también se asocia a la acumulación y conservación de materia orgánica.  
En resumen, la componente principal Cp1 sugiere que durante los momentos de menor llegada 
de aportes detríticos se podían formar minerales salinos y acumularse la materia orgánica. 
La Cp2 (19,41 %) está compuesta por la relación inversa entre la variable carbonática (Ca y 
Mg) y la orgánica (P y PPC). Cambia ligeramente respecto al análisis sobre los valores estandarizados, 
puesto que, en este caso, la conservación de la materia orgánica se produce cuando no hay 
precipitación de carbonato cálcico, independientemente del aporte de elementos siliclásticos.  
La Cp3 (10,86 % de la varianza total) está formada por una variable con Al y K, que señala la 
removilización de estos elementos, es decir, indica la neoformación de minerales durante el 








SiO2 -0,864 0,247 -0,027 
Al2O3 -0,274 0,485 0,771 
Fe2O3 -0,819 0,099 -0,373 
CaO 0,015 0,873 -0,139 
MgO -0,451 0,590 0,312 
Na2O 0,437 0,119 0,372 
K2O -0,668 -0,229 0,466 
TiO2 -0,529 -0,324 0,163 
MnO -0,812 -0,331 -0,278 
P2O5 -0,494 -0,689 0,342 
SrO 0,712 -0,159 0,400 
BaO -0,343 -0,449 0,121 
PPC 0,692 -0,669 -0,032 
B -0,235 0,170 -0,146 
S 0,819 0,191 -0,064 
Figura 8.26.- Representación de las variables según las dos componentes principales de las arcillas del sondeo 
C-10 (el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) y 
valores de la composición de los componentes principales. 
Interpretación: 
El abundante contenido en arcillas, la ausencia de estructuras tractivas, la presencia de restos de 
gasterópodos y las características geoquímicas sugieren que se trata de depósitos detríticos asociados a 
transporte en suspensión y posterior decantación en cuerpos de agua permanentes o semipermanentes 
o que el medio luego se estanca o encharca. Los periodos sin aporte detrítico favorecerían procesos 
postsedimentarios como formación de nódulos de carbonato, arcillas de neoformación y sales (yeso). 





Presenta un alto contenido de materia orgánica, evidenciado por abundantes restos de raíces y 
plantas y un contenido medio de C orgánico superior al 5 %. La relación C/N confirma que estos 
restos corresponden a plantas terrestres, aunque pueden incluir algunos restos de plantas acuáticas. 
Según el análisis de componentes principales la acumulación y conservación de la vegetación no 
depende del descenso en la cantidad de aportes y de la precipitación de carbonato, salvo alguna 
excepción como en C10, donde la precipitación de carbonato impide la conservación de materia 
orgánica. Además, la desecación y precipitación de minerales evaporíticos puede favorecer la 
conservación de la materia orgánica. Todos estos procesos son característicos de las zonas palustres, 
entre la llanura de inundación distal y lagos. 
El análisis multivariante lleva a considerar la posibilidad de dos orígenes del azufre, uno afín a 
la materia orgánica y otro a los minerales evaporíticos, lo que dificulta interpretar correctamente la 
relación C/S y, por tanto, determinar las condiciones de salinidad del agua donde se depositaron o 
precipitaron. La combinación de ambos orígenes eleva la cantidad de S total, de forma que los valores 
de C/S indican condiciones más salinas que las aguas marinas normales, pero, en realidad, el S total de 
origen orgánico es más bajo de lo que se ha medido, de forma que las aguas aunque salobres deben 
tener influencia de agua dulce.  
También en el sondeo C10 se han detectados procesos secundarios como la hidrólisis de 
minerales silicatados, que se producen en los periodos de inundación característicos del ambiente 
palustre (Anadón, 1992; Reading, 1996). El estudio conjunto del análisis geoquímico y mineralógico 
sugiere que la asociación principal, illita, clorita, caolinita y esmectita es de origen detrítico, 
procedente de los materiales pleistocenos donde predomina está asociación. Pero también se producen 
nuevos procesos de alteración de los feldespatos, fundamentalmente del feldespato potásico, que se 
transforma a caolinita. Tampoco podemos descartar que se hayan producido transformaciones de 
illitas a vermiculitas o esmectitas cuando las aguas tienen altas concentraciones de magnesio, como 
proponen Jones (1986) o Mees (2001) en este tipo de ambiente. 
8.1.10. Limos arcillosos con Cerastoderma glaucum (Fv) 
Descripción: 
Están constituidos por limos y limos arcillosos ricos en carbonato (Fig. 8.27). En general, son de 
color gris, ligeramente verdoso, pero llega adquirir tonos oscuros cuando la materia orgánica es muy 
abundante (Fig. 8.27). O colores claros, incluso blancos, cuando predomina el carbonato en forma de 
grandes nódulos de formas irregulares y bordes difusos (Fig. 8.28). Son limos masivos pero, 
localmente, se reconoce laminación difusa de bajo ángulo. El espesor varía entre unos decímetros, en 
el sondeo de Benicasim, hasta más de 5 m, en el sondeo de Almenara. Presenta abundante fauna, 
restos carbonosos, bioturbaciones y concreciones de carbonato dispersas, y son numerosas las 
intercalaciones fosilíferas con bioclastos y restos enteros, en su mayoría bivalvos (Cerastoderma 
glaucum), gasterópodos (Hydrobia), foraminíferos, ostrácodos y algún canto disperso (Fig. 8.29). 
De entre los restos fósiles cabe destacar dos asociaciones de foraminíferos y ostrácodos. La 
primera asociación de foraminíferos está constituida por Ammonia beccarii (Linné), Haynesina 
germanica (Ehrenberg) y Elphidium gr. Excavatum (Terquem), y va acompañada por los ostracódos, 
Candona angulata (Müller), Loxoconcha elliptica (Brady), Cyprideis torosa (Jones) y Xestoleberis 
nítida. La segunda asociación está constituida por las especies Ammonia beccarii (Linné), Haynesina 
germanica (Ehrenberg) Elphidium gr. excavatum (Terquem) y Aubignyna prelucida (Heron – Allen & 




Earland), y la asociación de ostrácodos está formada por Aurila arborescens (Brady), Loxoconcha 
elliptica (Brady), Cyprideis torosa (Jones) y Xestoleberis nítida. 
Solamente se han reconocido en los sondeos de Almenara y Benicasim, y en este último caso 
con muchos problemas debido a procesos de licuefacción a la hora de extraer el testigo. La base solo 
se ha podido reconocer en el sondeo de Almenara, donde el contacto con la facies arenosa infrayacente 
(Sb) es plana y neta. 
Figura 8.27.- Aspecto de los limos arcillosos (Fv) del sondeo de Almenara. El tono oscuro, en la imagen de la 
derecha, viene determinado por el contenido en materia orgánica. 
  
Figura 8.28.- Aspecto de los limos arcillosos del 
sondeo de Benicasim entre los 4,80-4,60 m. 
Figura 8.29.- Cerastoderma glaucum (Lamarck). 
El análisis mineralógico indica que los limos contienen una alta cantidad de calcita y 
filosilicatos, principalmente illita (Tabla 8.9). El cuarzo es abundante, pero la alta concentración de 
calcita en alguna de las muestras lo relega hasta proporciones de un mineral traza (Fig. 8.30). Además, 
aparecen pequeñas cantidades de plagioclasa, feldespato K, dolomita y aragonito, este último 
procedente de los fragmentos de bivalvos y gasterópodos. También hay trazas de yeso. 






Sondeo Prof. (cm) 
Minerales 
>70% 70-50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
Benicasim 475  Cal         Qtz Arag, Gyp 
Benicasim 470   Cal     Filo (Ill) Arag Qtz 
Almenara 1640   Cal     Filo (Ill) Arag Qtz, Plag, Dol 
Almenara 1560   Cal   Filo (Ill)     Qtz, Arag, Plag, Dol 
Almenara 1465  Cal        Filo (Ill) Qtz, Py 
Almenara 1400   Cal     Filo (Ill) Qtz Dol, FtoK, Plag 
Almenara 1265   Cal     Filo (Ill, Clo)   Arag, Qtz, Dol 
Almenara 1220   Cal       Filo (Ill, Ver, Cao) 
Qtz, Arag, Py, Dol, 
Plag 
Tabla 8.9.- Mineralogía de las facies de limos arcillosos con Cerastoderma glaucum. Cal-calcita, Qtz-cuarzo, 
Arag-aragonito, Gyp-yeso, Plag-plagioclasa, Dol-dolomita, FtoK-feldespato potásico, Py-pirita, Filo-
filosilicatos: Ill-illita, Cao-caolinita, Clo-clorita y Ver-vermiculita. 
 
 
Figura 8.30.- Difractograma de los limos arcillosos con bioclastos en el sondeo de Almenara mostrando las 
fases minerales a las que corresponden los picos de difracción. 
Se realizaron los análisis químicos sobre la facies de limos en los sondeos de Almenara y 
Benicasim. Estos análisis confirman los datos mineralógicos, puesto que el elemento mayoritario es el 
Ca (Tabla 8.10), seguido por el Si. La alta proporción de Al2O3 (6,37% y 5,48 %) se interpreta como 
debido al contenido en filosilicatos, si bien son inferiores a las de las facies de limos pardos (Fr). La 
relación Si/Al muestra valores bajos, entre las facies de arcillas grises (Fcf) y limos pardos (Fr). Así, la 
relación entre los tres elementos mayoritarios (diagrama de Brumsack, 1989, Figura 8.31) indica el 
predominio del CaO sobre la SiO2 y Al2O3. 
En general, todos los elementos químicos presentan valores de varianza bajos, lo que indica que 
se trata de un depósito homogéneo (Tabla 8.10).  





  CaO (%) SiO2 (%) Al2O3 Si/Al Mg/Ca
S 
(%) M. org. 
N 
(%) C/N C/S 
 µ 34,08 22,43 6,37 3,78 0,08 0,74 1,89 0,05 18,96 1,34
S. Almenara 2 36,16 38,75 5,33 0,96 0,00 0,29 2,89 0,00 102,68 0,24
  6,01 6,22 2,31 0,98 0,04 0,54 1,70 0,04 10,13 0,49
 µ 40,63 17,87 3,31 5,40 0,06 0,35 0,86 0,06 8,36 1,30
S. Benicasim 2 1,23 4,04 0,00 0,35 0,00 0,00 0,00 0,00 0,46 0,09
  1,11 2,01 0,01 0,59 0,00 0,06 0,07 0,00 0,68 0,31
 
Tabla 8.10.- Valores de CaO, SiO2, Al2O3, S y materia orgánica, y las relaciones Si/Al, Mg/Ca, C/N y C/S. 
Dónde: µ es la media; 2 es la varianza; y  es la desviación estándar. 
 
 
Figura 8.31.- Representación de los elementos mayores (SiO2, Al2O3 y CaO) en el diagrama Brumsack (1989) y 
de los compuestos Al2O3, SiO2 y TOC en el diagrama Dellwig et al. (1999). 
Los contenidos medios de materia orgánica y de nitrógeno son bajos (Tabla 8.10; Fig. 8.32), con 
valores en la relación C/N intermedios, propios de una mezcla de plantas acuáticas no vasculares y 
plantas vasculares. Hay ciertas diferencias entre los dos sondeos, en Benicasim las dos muestras 
presentan valores bajos, que señalan un posible origen del C orgánico de plantas no vasculares, 
mientras en Almenara hay tres tipos muestras: muestras que señalan un origen de plantas acuáticas no 
vasculares; muestras con un claro origen de plantas vasculares, y muestras que indican mezcla de 
ambas (Fig. 8.32). 
Figura 8.32.- Relaciones entre el N total y C orgánico y entre el S total y C orgánico para la facies de limos 
(Fv) en los sondeos de Almenara y Benicasim. 





Los valores medios de azufre total varían bastante entre ambos sondeos, son significativamente 
más altos en el sondeo de Almenara (Tabla 8.10). Sin embargo, las relaciones C/S son muy similares e 
indican unas condiciones de sedimentación de ambiente marino con una columna de agua bien 
oxigenada (Fig. 8.32). El índice de correlación entre ambos elementos es bajo (0,73 %), lo que parece 
señalar que para algunas de las muestras pudiera existir otra fuente del S total.  
El análisis multivariante de los elementos químicos muestra una primera componente principal 
(Cp1, varianza 55,52 %) compuesta por la diferencia entre el carbonato (Ca, C inorgánico y S) y las 
variables siliclástica (Si, Al, Fe, Ti, Na, Ba, Mn, K, Mg) y orgánica (C orgánico y N), (Fig. 8.33). La 
agrupación de elementos químicos asociados a minerales arcillosos (Al, Mg, K,…) y silicatados (Si, 
Ti) dentro de una misma variable indica un mismo origen, para las arcillas y para el cuarzo detrítico, 
es decir, ambas mineralogías sufrieron algún tipo de transporte antes de depositarse, al igual que parte 








SiO2 0,733 -0,354 0,281
Al2O3 0,954 -0,243 0,078
Fe2O3 0,881 0,137 -0,118
CaO -0,952 0,108 -0,148
TiO2 0,942 -0,283 0,124
MnO 0,638 0,364 -0,043
K2O 0,956 -0,224 0,027
MgO 0,871 0,329 0,126
Na2O 0,766 -0,054 -0,457
P2O5 -0,142 0,412 0,859
C inorg -0,959 -0,031 -0,072
C org 0,493 0,818 -0,213
S 0,598 0,536 -0,252
N 0,341 0,850 -0,028
Ba 0,663 -0,428 0,390
Sr -0,322 0,696 0,410
Figura 8.33.- Representación de las variables según las dos componentes principales de los limos arcillosos con 
Cerastoderma glaucum (el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda 
componente) y valores de la composición de cada una de las componentes principales. 
La segunda componente (Cp2, varianza 19,41 %) está compuesta sólo por las variable orgánica 
(C orgánico, N, S, Sr y P), independiente de la variable detrítica, por lo que lo más probable es que 
parte de la materia orgánica sea acumulada y conservada en el propio ambiente y no haya sufrido 
ningún transporte.  
En la tercera componente (Cp3, varianza 9,59 %) se unen el P y Ba, que son elementos que han 
sido asociados a productividad orgánica; el Ba sobre todo en ambientes marinos (Dymond et al., 
1992). Dicha variable de productividad está directamente relacionada con la variable de aridez (Sr) e 
inversamente con la variable de salinidad (Na).  
En resumen, el análisis multivariante muestra que las facies de limos son de origen siliciclástico 
y que el carbonato precipita cuando no existen aportes. También que el origen del S total es 
principalmente orgánico aunque existen dos fuentes de la materia orgánica, una asociada a transporte y 
posterior sedimentación, y otra autóctona, sin relación con los aportes detríticos y precipitación de 
carbonato. 





La mineralogía, el tamaño de grano y el análisis multivariante sugieren un depósito por 
decantación de limos y arcillas transportadas en suspensión y posterior precipitación de carbonato. La 
preservación de restos vegetales y la coloración verde del sedimento corresponden a unas condiciones 
ligeramente reductoras. La aparición de niveles ricos en bioclastos y cantos dispersos indican 
episodios de alta energía que retrabajan y concentran los restos de fauna. El análisis multivariante 
señala que esta entrada de aportes siliclásticos lleva asociada parte de la materia orgánica, constituida 
por una mezcla de plantas vasculares y acuáticas. 
La presencia de Cerastoderma glaucum (Lamarck) confirma que esta facies se depositó en un 
medio marino somero restringido o un estuario, pues esta especie es eurihalina típica de áreas 
infralitorales, estuarios o fondos fangosos y arenosos de lagoon restringidos, con periodos de 
influencia marina moderada (Russell y Petersen, 1973; Wilson y Elkaim, 1997; Nikula y Väinölä, 
2003). También se han encontrado gasterópodos terrestres del género Hydrobia, que se adapta a un 
amplio rango de salinidades y cuya asociación con Cerastoderma glaucum (Lamarck), según Blázquez 
(2003), se relaciona con ambientes salobres con comunicación marina. 
Los foraminíferos y los ostrácodos, indican un ambiente de aguas salobres-oligo-mesohalinas y, 
excepcionalmente, polihalinas. Así, por ejemplo, el ostrácodo más abundante, Cyprideis torosa 
(Jones), puede habitar bajo un amplio rango de salinidades; es una especie típica de aguas someras que 
vive en ambientes litorales marinos permanentes y marginales marinos, tales como deltas, estuarios o 
lagoons costeros (Carbonell et al., 1988; Cabral et al., 2006). La asociación Cyprideis torosa (Jones) y 
Loxoconcha elliptica (Brady) es propia de sustratos limosos de ambientes con grandes oscilaciones de 
la salinidad (Ruiz et al., 2000). La presencia de Cyprideis torosa, Loxoconcha elliptica y Xestoleberis 
nítida es característica de aguas cálidas de ambientes restringidos ricos en sulfatos y cloruros 
(Mezquita et al., 1999; Cearreta et al., 2003; Cabral et al., 2006) y según Ruiz et al. (2000) la 
asociación Cyprideis torosa (Jones) y Xestoleberis sp. se encuentra en áreas de bajo gradiente 
hidrodinámico, es decir, aguas tranquilas. Únicamente Candona angulata (Müller) se asocia a aguas 
continentales (Santiesteban et al., 2009). 
La especie de ostrácodo Aurila arborescens (Brady) que forma parte de la segunda asociación 
de ostrácodos y foraminíferos es, según Freitas et al. (2003), una especie litoral o sublitoral marina. 
Ammonia becarii (Linné), el foraminífero más abundante, vive preferentemente en la zona infralitoral 
y la plataforma interna. Según Murray (1991), es un foraminífero bentónico eurihalino y euritérmico y 
adaptada a salinidades de 35-38 ‰ y a temperaturas entre 10º y 25º C. Haynesina germanica 
(Ehrenberg) es una especie infaunal, libre, de aguas salobres, en un rango de salinidad entre 0 y 30 ‰, 
aunque en épocas de sequía puede soportar hasta el 50 ‰, siendo frecuente en marjales y zonas 
marginolitorales (Murray, 1991, Lévy et al., 2000; Blázquez, 2003). Elphidium gr. excavatum 
(Terquem) es una especie eurihalina y euritérmica, que vive en fondos de arena y fango, desde aguas 
salobres a hipersalinas (Murray, 1991; Usera et al., 2002). En conclusión, la asociación de 
foraminíferos Ammonia beccarii, Haynesina germanica y Elphidium gr. excavatum, reconocida en 
muchas áreas del litoral peninsular, se caracteriza por vivir en aguas restringidas (Blázquez, 2003). En 
cuanto a Aubignyna prelucida (Eron-Allen & Earland), que también forma parte de la segunda 
asociación de ostrácodos y foraminíferos, es una especie muy frecuente en los marjales y albuferas del 
Mediterráneo (Usera y Matéu, 1995; Usera et al., 2002; Blázquez, 2003). 
En resumen, del análisis paleontológico se deduce que la primera asociación de foraminíferos y 
ostrácodos se adapta a grandes variaciones de la salinidad como puede ser, por ejemplo, el cambio 





estacional, como indica la presencia de Candona angulata (Rossetti et al., 2006). Por su parte, la 
segunda asociación representa una mayor afinidad con condiciones marinas como se deduce de la 
aparición Aubignyna prelucida, de aguas mesohalinas, y el ostrácodo Aurila arborescens, de aguas 
polihalinas. El análisis de C/S confirma que se trata de un ambiente marino, pero con una ligera 
influencia continental.  
En conclusión, los análisis geoquímicos, mineralógicos y paleontológicos sugieren que estos 
depósitos se formaron en zonas lagunares restringidas con influencia marina, con un alto contenido en 
sales (aguas salobres) y nutrientes que permitieron el desarrollo de abundante fauna acuática y plantas 
inferiores inferiores no vasculares (algas). 
La profundidad no es excesiva, puesto que el oleaje afecta al fondo y da lugar a laminación 
cruzada de ripples de oscilación. Además una parte de la materia orgánica es retrabajada y decanta 
junto a los siliclásticos, posiblemente después de las tormentas, por ello se reconoce mezcla de plantas 
vasculares y no vasculares. 
La lámina de agua podía reducirse estacionalmente, llegando a producir la desecación parcial de 
las lagunas permitiendo la precipitación de minerales evaporíticos (yeso y dolomita). Durante estos 
periodos semi áridos, las plantas terrestres pudieron colonizar estos lagoons semisecos.  
8.1.11. Arenas grises (Sl) 
Descripción: 
Están formadas por arenas grises con matriz arcillosa, laminación paralela y abundantes 
bioclastos que muestra una tendencia granodecreciente a arenas finas masivas de tonos amarillentos. 
La base puede ser erosiva (Fig. 8.34) y en algunos casos pueden tener cantos redondeadas de calizas 
mesozoicas (centil ≈ 6 cm), (Fig. 8.35) y su potencia varía entre unos pocos centímetros hasta más de 
un metro. Hacia techo disminuyen los bioclastos y aumentan los restos completos de bivalvos 
infralitorales como Abra sp. y Cerastoderma glaucum (Lamarck) y gasterópodos terrestres 
(Melanopsis, Lymnaea, Hydrobia y Bithynia), (Fig. 8.36). También en la vertical aumentan los restos 
de vegetales que pueden aparecer dispersos, como pequeñas acumulaciones, o como niveles 
intercalados. También suele presentar bioturbación por raíces y pequeñas concreciones carbonáticas 
(Fig. 8.34).  
Se ha reconocido en los sondeos de Almenara, C7, C6 y C8, relacionado a otras facies de arenas 
(Sb), calizas (Cr) y turbas (T). 





Figura 8.34.- Facies de arenas grises en el sondeo C7. En la imagen se puede apreciar la base erosiva, las 
bioturbaciones de raíces (flecha roja) y fibras vegetales dispersas (flecha blanca), hacia techo aumentan los 
restos vegetales. El límite superior es gradual. 
Figura 8.35.- Base irregular de las facies de arenas con cantos 
redondeados y elongados en el sondeo de Almenara.  
Figura 8.36.- Melanopsis tricarinata 
(Bruguière). 
La mineralogía indica que son arenas compuestas dominantemente por cuarzo, en algún caso 
con matriz arcillosa de illita y ocasionalmente de caolinita (Tabla 8.11). El contenido en calcita es alto 
a muy alto (Fig. 8.37), los feldespatos son minerales minoritarios y dolomita, yeso y pirita aparecen 
como trazas o simples indicios. 
Sondeo Prof. (cm) 
Minerales 
>70% 70-50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
Almenara 540   Cal       Filo (Ill, Cao), Qtz FtoK, Py 
Almenara 330    Cal Qtz   Filo (Ill, Cao) FtoK, Dol, Plag, Py, Gyp 
Almenara 210   Qtz   Cal     Plag, FtoK, Dol, Py 
C 7 330    Qtz, Cal       FtoK, Dol, Py 
Tabla 8.11.- Mineralogía de la matriz de las facies de arenas grises. Qtz-cuarzo, Plag-plagioclasa, FtoK-
feldespato potásico, Cal-calcita, Dol-dolomita, Py-pirita, Gyp-yeso, Filo-filosilicatos: Ill-illita, Cao-caolinita y 
Clo-clorita. 
 





Figura 8.37.- Difractograma de las arenas grises en el sondeo de Almenara mostrando las fases minerales a las 
que corresponden los picos de difracción. 
El análisis geoquímico de las muestras del sondeo de Almenara confirma la alta proporción de 
minerales silicatos (Tabla 8.12). Igualmente la proporción de Ca es alta, con un valor medio del 
26,64%. Los contenidos de ambos elementos (Si y Ca) son muy variables, como revelan los valores 
altos de la varianza y el diagrama de Brumsack (1989), (Fig. 8.38). Por el contrario, el contenido en Al 
asociado a los aluminosilicatos como las arcillas es bajo (Tabla 8.12) y la relación Si/Al, que señala la 
cantidad de arcillas (según Jones y Bowser, 1978) tiene valores altos, es decir, los minerales arcillosos 
son escasos.  
La correlación de SiO2 y Al2O3 tiene un coeficiente de correlación muy próximo a 0 (R=–0,36) 
y ligeramente negativo, lo que parece indicar que no hay relación entre ambos elementos y, por tanto, 
el origen del cuarzo y las arcillas deben considerarse diferentes (Fig. 8.39). 
 CaO (%) SiO2 (%) Al2O3 Si/Al S (%) M. org. N (%) C /N C/S 
µ 26,64 41,05 3,19 16,80 0,57 3,92 0,09 25,90 3,13 
2 47,55 119,90 2,20 95,17 0,08 14,51 0,01 177,87 3,72 
 6,90 10,95 1,48 9,76 0,29 3,81 0,07 13,34 1,93 
 
Tabla 8.12.- Valores de CaO, SiO2, Al2O3, S y materia orgánica y relaciones Si/Al, C/N y C/S del sondeo de 
Almenara. Dónde: µ es la media; 2 es la varianza; y  es la desviación estándar. 





Figura 8.38.- Representación de los elementos mayores (SiO2, Al2O3 y CaO) en el diagrama de Brumsack (1989) 
y diagrama ternario relacionando los compuestos Al2O3, SiO2 y TOC de Dellwig et al. (1999) de las muestras 
del sondeo de Almenara. 
















Figura 8.39.- Relación entre la variable argílica (Al2O3) y la silícea (SiO2) para la facies de arenas grises del 
sondeo de Almenara. 
En general, estas facies presentan un bajo contenido en materia orgánica (Tabla 8.12) aunque 
los restos dispersos de vegetación puede elevar en algunos casos los valores de C orgánico (Fig. 8.38). 
La relación C/N (Meyers e Ishiwatari, 1995; Meyers, 1997; Meyers y Teranes, 2001; Cohen, 2003) 
con un valor medio superior a 20 indica que la materia orgánica procede de plantas vasculares. No 
obstante en el análisis detallado se observa que, aunque existe un predominio de este tipo de 
vegetación, también hay una cierta cantidad de materia orgánica derivada de plantas no vasculares, 
como pueden ser algas (Fig. 8.40).  
Figura 8.40.- Relaciones entre el N total y C orgánico y entre el S total y C orgánico para la facies de arenas 
grises en el sondeo de Almenara. 





El contenido en S total es bajo y muy constante (Tabla 8.12), con un valor medio de la relación 
C/S (Berner, 1982; Morse y Berner, 1995) entre 2,8 y 10, correspondiente a una zona de mezcla de 
aguas marinas y aguas dulces (Tabla 8.12). Esto se confirma con el análisis pormenorizado de las 
muestras (Fig. 8.40), con el que además, se comprueba que el índice de correlación entre ambos 
elementos es bajo (0,75) debido a la combinación de varios orígenes para alguno de los dos elementos. 
Por todo ello, no se puede determinar un origen concreto de las aguas donde se formó el depósito, pero 
si inferir la fuerte influencia que tienen las aguas continentales sobre el mismo ya que la recta de 
correlación tiene una pendiente muy similar a la recta del límite del agua dulce. 
El análisis de componentes principales de las muestras del sondeo de Almenara (Fig. 8.41) 
confirma que la Componente principal 1 (Cp1, varianza del 55,46%) es la relación inversa entre la 
variable detrítica o silícea y la variable argílica (filosilicatos). Los elementos asociados a la variable 
argílica son Al, Fe, Ti, Mn K, P, S y la mayor parte de las tierras raras. La silícea está compuesta por 
Si, N y Cr, que también tiene una relación inversa con la precipitación de carbonato, puesto que es la 
relación que constituye la segunda componente principal (Cp2, con una varianza explicada del 21,87 
%). En la Cp2, la variable silícea también es afín a la variable orgánica, compuesta por C orgánico, S y 
N, mientras la variable carbonática está compuesta por Ca, C inorgánico y Sr. En general, se deduce 
que una parte de la materia orgánica se asocia al transporte y sedimentación terrígena y no está 
supeditada a un ambiente de baja energía en el cual tiende a precipitar carbonato o a la decantación de 
arcillas. Por el contrario, la tercera componente (Cp3, varianza del 11,65 %) señala que otra parte de la 
materia orgánica (C orgánico) no es afín a la variable detrítica sino a la variable salina (Mg, Sr, y S) y 
al carbonato, es decir, que hay una pequeña porción de materia orgánica que se acumula en el propio 








SiO2 -0,420 -0,621 0,628 
Al2O3 0,984 0,042 0,097 
Fe2O3 0,941 -0,283 -0,130 
CaO 0,125 0,872 -0,426 
TiO2 0,970 0,067 0,070 
MnO 0,821 -0,379 -0,069 
K2O 0,870 -0,207 0,408 
MgO 0,337 -0,426 -0,732 
Na2O 0,112 -0,897 -0,091 
P2O5 0,947 -0,158 -0,071 
C inorg 0,033 0,929 -0,261 
C org 0,084 -0,772 -0,515 
S 0,635 -0,425 -0,603 
N -0,518 -0,588 -0,286 
Ba 0,423 0,357 -0,054 
Ce 0,919 0,219 0,252 
Co 0,869 -0,081 -0,225 
Cr -0,543 -0,788 -0,067 
La 0,909 0,155 0,279 
Li 0,960 0,077 0,147 
Rb 0,892 -0,034 0,319 
Sc 0,972 0,128 -0,112 
Sr -0,163 0,597 -0,697 
V 0,947 -0,235 -0,170 
Y 0,948 0,068 0,198 
Zn 0,957 -0,092 -0,180 
Figura 8.41.- Representación de las variables según las dos componentes principales de las arenas grises 
(el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) y 
valores de la composición de cada componentes principales.
 





La base erosiva, la laminación paralela y la secuencia granodecreciente indican que la facies se 
depositó tras un evento de alta energía que perdió, progresivamente, energía. Se trata de un evento 
aparentemente rápido en el que primero se depositan las partículas arenosas, y ocasionalmente gravas, 
que son transportadas en un régimen turbulento cuyo flujo va perdiendo energía y pasa a un régimen 
laminar con sedimentación de arenas con laminación horizontal y finaliza con la decantación de las 
arenas y arcillas (cuando se ha disipado el flujo). La intensidad del evento viene marcada por la 
granulometría: a mayor diámetro mayor energía del flujo. El color grisáceo sugiere que la 
sedimentación se produjo bajo una lámina de agua lo bastante con fondo reductor, salvo en la parte 
superior, donde se observan tonalidades amarillentas, lo que indica unas condiciones oxidantes, al 
menos temporalmente.  
Se ha reconocido una mezcla de fauna infralitoral y continental, además de fragmentos y restos 
de vegetación. Entre los restos enteros de fauna se ha identificado Melanopsis tricarinata (Bruguière), 
un gasterópodo terrestre de aguas dulces u oligohalinas (Plaziat y Younis, 2005; Hazan et al., 2005) y 
Lymnaea, Bithynia e Hydrobia, característicos de ambientes lacustres y palustres de agua dulce 
(Collado y Roble, 1983; Plaziat y Younis, 2005). Junto a ellos aparece Abra sp, una especie propia de 
ambientes litorales marinos (Freitas et al., 2003) y Cerastoderma glaucum (Lamarck), asociada 
también a ambientes litorales con influencia marina (Russell y Petersen, 1973).  
El proceso principal es el transporte episódicos de arenas hacia un ambiente tranquilo, por ello a 
techo se observa la decantación de arcillas, la implantación de vegetación terrestre y un incremento en 
la precipitación de carbonato. La materia orgánica procede en su mayor parte de plantas terrestres que 
han podido ser removidas y transportadas junto con las arenas para depositarse con ellas, pero también 
puede desarrollarse dentro del ambiente lacustre o palustre y verse favorecida por las condiciones de 
tranquilidad; en este último caso los valores de C orgánico son más altos y, por tanto, la relación C/S 
indica la menor influencia de las aguas marinas.  
En resumen, la presencia de fauna continental e infralitoral mezclada con vegetación alóctona, 
la sedimentación episódica bajo lámina de agua salobre y un proceso predominantemente de alta 
energía señalan como formadores de estos depósitos a eventos de tormentas que inundan la parte 
trasera del backshore, formando washover fans, que pueden superponerse unos a otros o coalescer y 
que se interdigitan con los depósitos palustres o lacustres de ambientes tranquilos, (Dabrio, 1992; 
Luque, 2002; Boss y Neumann, 1993; Chagué-Goff et al., 2002), (Fig. 8.42). 






Figura 8.42.- Modelos de washover fans. (Modificado de Schwartz, 1982, en Dabrio, 1992). 
Estos eventos son muy frecuentes en las costas sin dunas o en contextos transgresivos, cuando 
el aporte sedimentario no compensa la elevación relativa del nivel del mar (Dabrio, 1992). Según 
Schwartz (1982) los washover fan se encuentran con mayor frecuencia en costas micromareales, 
siendo más raros en meso y macromareales.  
8.1.12. Arenas con bioclastos (Sb) 
Descripción: 
Se trata de arenas medias homométricas, grises, con cantos dispersos de hasta 1,5 cm en la base, 
principalmente de calizas mesozoicas redondeadas (Fig. 8.43a) y restos carbonosos oxidados. La 
tendencia general es granodecreciente y puede presentar laminación cruzada de bajo ángulo (Fig. 
8.43.b).  
Suelen aparecer ligeramente cementadas, salvo en niveles con trazas de raíces que se encuentran 
muy cementados. Abundan los fragmentos de bivalvos dispersos, fundamentalmente de Cerastoderma 
glaucum (Lamarck), o formando laminación cruzada de bajo ángulo También hay estructuras 
orgánicas de bioturbación verticales tipo skolithos. 
La dificultad en el estudio de estas facies reside en la mala recuperación que tiene en sondeo y 
no aflora en superficie, lo que complica mucho el reconocimiento de sus estructuras, componentes y 
relaciones verticales con otras facies. Se han identificado en los sondeos de Almenara, C5 y C6, 
relacionadas con otras facies de arenas (Sl) y limos y arcillas (Fcf y Fv). 
En la base de esta facies, en el sondeo C5, hay una acumulación de minerales pesados que se 
identifican porque la susceptibilidad magnética y la resistividad tienden a presentar valores absolutos 
bajos, aunque más altos que en el resto de facies (Anexo II). Los valores medios de densidad también 
son los más altos de todos los depósitos holocenos, siempre superiores a 2 g/cm3.  





Figura 8.43.- Imagen de las arenas con bioclastos: a) arenas con cantos de calizas redondeadas (sondeo de 
Almenara); b) laminación paralela de bajo ángulo constituida por arenas y fragmentos de conchas (sondeo C5). 
Los minerales más abundantes son calcita y cuarzo; apareciendo otros silicatos en proporción 
muy baja (Tabla 8.13).  
Sondeo Prof. (cm) 
Minerales 
>70% 70-50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
Almenara 2005    Cal Qtz     Plag, FtoK, Dol, Filo 
Tabla 8.13.- Mineralogía de las facies de arenas con bioclastos. Cal-calcita, Qtz-cuarzo, Plag-plagioclasa, 
FtoK-feldespato potásico, Dol-dolomita y Filo-filosilicatos. 
El análisis geoquímico de muestras de estas facies del sondeo de Almenara, revela que el Si es 
el elemento mayoritario, seguido del Ca (Tabla 8.14); en cambio la proporción de Al es muy baja, por 
lo que la relación Si/Al tiene un valor muy alto, lo que concuerda con la baja proporción de 
filosilicatos observados. Las varianzas bajas de estos tres elementos y del C orgánico y su 
representación en los diagramas de Brumsack (1989) y Dellwig et al. (1999) indican que se trata de 
una facies geoquímicamente muy homogénea (Tabla 8.14 y Fig. 8.44). 
 CaO (%) SiO2 (%) Al2O3 Si/Al N (%) S (%) M. org. C/N C/S 
µ 25,15 48,60 2,95 16,64 0,02 0,16 0,69 20,85 1,91 
2 9,27 23,78 0,17 1,81 0,00 0,00 0,51 555,56 2,70 
 3,05 4,88 0,42 1,35 0,01 0,05 0,71 23,57 1,64 
 
Tabla 8.14. – Valores medios de CaO, SiO2, Al2O3, S y materia orgánica y relaciones Si/Al, Mg/Ca, C/N y C/S 
de las arenas del sondeo de Almenara. Dónde: µ es la media; 2 es la varianza; y  es la desviación estándar. 
 






Figura 8.44.- Representación de los elementos mayores (SiO2, Al2O3 y CaO) en el diagrama de Brumsack (1989) 
y de los compuestos Al2O3, SiO2 y TOC en el diagrama Dellwig et al. (1999). 
El contenido de materia orgánica y elementos afines (S y N) es muy baja y constante (Tabla 
8.14) y según la relación C/N, la materia orgánica procede de la mezcla de plantas vasculares y no 
vasculares. No obstante el análisis en detalle de las muestras parece señalar la existencia dos grupos, 
en los que predominan uno u otro origen (Fig. 8.45).  
  
Figura 8.45.- Relación entre el N total y C orgánico y entre el S total y C orgánico para la facies de arenas con 
bioclastos en el sondeo de Almenara.  
La concentración media de S es muy baja, al igual que el resto elementos asociados a la materia 
orgánica. La relación C/S es inferior a 2,8 (Tabla 8.14), lo que indica, según los criterios de Berner y 
Raiswell (1984), condiciones marinas bien oxigenadas pero, nuevamente, el análisis detallado de las 
muestras sugiere que hay un grupo mayoritario de muestras donde el S está directamente relacionado 
con el C orgánico (coeficiente de correlación de 0,82%) y que coincide con las aguas marinas 
normales (Berner y Raiswell, 1984; Borrego et al., 1998) y un segundo conjunto de muestras, que 
coincide en su mayoría con las que presentan una relación C/N alta (Fig. 8.45), en el que parece darse 
una entrada de C orgánico externo, que eleva el valor de la relación C/S (Fig. 8.45).  
El análisis multivariante señala que la Cp1 (Fig. 8.46-Cp1, varianza del 48,78%), está 
constituida por la relación inversa entre la variable carbonatada (Ca, C inog. y Sr) y la variable 
siliciclástica (Si, Al, Fe, Ti, Mn, K, Mg, Na, P, C org y tierras raras), deduciéndose que una parte del 
carbonato precipita durante los periodos sin sedimentación detrítica, seguramente asociado a la 
formación de los niveles cementados con trazas de raíces. No todo el carbonato se asocia a esta 
relación, sino que otra parte constituye la segunda componente (Fig. 8.46-Cp2, varianza del 16,24%), 
donde el Ca es afín a elementos salinos (S y Mg), metálicos (Cu, Zn, V, Sc,..) y a la variable orgánica 




(C orgánico y P), y es inversa a la variable detrítica (Si y Cr). Esta segunda componente indica la 
relación inversa entre los aportes detríticos y la preservación de bioclastos.  
Estas dos primeras componentes del análisis multivariante muestran los dos orígenes para el C 
orgánico: uno alóctono, asociado a la variable detrítica, indicando que una parte de la materia orgánica 
ha sido trasportada y depositada con los siliclásticos, y otro autóctono que debió acumularse in situ en 
periodos sin sedimentación detrítica. 
También la Cp3 recalca está última relación, puesto que el C orgánico se relaciona inversamente 
a la sedimentación de elementos pesados (Ce, La, Ti e Y), muy relacionados con la sedimentación 
detrítica a través de la Cp1. Es decir, indica que existe un proceso de selección de los componentes de 
menor densidad (materia orgánica) y los elementos de mayor densidad ( Ce, La, Ti e Y) como el que 









SiO2 -0,795 -0,489 -0,128 
Al2O3 -0,963 -0,124 0,018 
Fe2O3 -0,750 0,395 0,386 
CaO 0,869 0,408 0,102 
TiO2 -0,762 0,209 -0,502 
MnO -0,639 0,555 0,114 
K2O -0,926 -0,224 0,186 
MgO -0,593 0,621 -0,023 
Na2O -0,715 -0,227 0,127 
P2O5 -0,654 0,455 0,341 
C org -0,642 0,481 0,407 
C inorg 0,913 0,171 -0,097 
S -0,260 0,762 0,239 
N -0,024 0,233 -0,363 
Ba -0,915 -0,286 0,030 
Ce -0,481 0,073 -0,806 
Cr -0,491 -0,492 0,136 
Cu 0,298 0,662 -0,327 
La -0,688 0,014 -0,662 
Rb -0,837 -0,187 -0,158 
Sc -0,698 0,405 0,341 
Sr 0,748 0,354 -0,247 
V -0,799 0,419 -0,126 
Y -0,701 0,056 -0,503 
Zn 0,346 0,521 -0,384 
Figura 8.46.- Representación de las variables según las dos componentes principales de las arenas con 
bioclástos (el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) y 
valores de la composición de las componentes principales.  
Interpretación: 
Los restos de bivalvos, la coloración grisácea de los materiales y los datos geoquímicos llevan a 
interpretar que esta facies se depositó en un ambiente marino somero, si bien las tonalidades 
amarillentas y las concentraciones incipientes de carbonato de trazas de raíces indican episodios de 
exposición subáerea.  
Por otro lado, la tendencia granodecreciente y la homogeneidad en la composición geoquímica 
hacen sospechar que el medio incluía un mecanismo que permitía una buena selección del sedimento. 
Todo ello, junto a la laminación de bajo ángulo o paralela, se puede relacionar con la zona de batida 
del oleaje. Además, la Cerastoderma glaucum (Lamarck), habita en áreas infralitorales de fondos 
fangosos y arenosos (Wilson y Elkaim, 1997). 
La presencia de galerías de habitación verticales en la base de las secuencias (ichnofacies de 
skolithos) indica un ambiente sublitoral en el que los organismos han de responder rápidamente a las 





condiciones de estrés (Seilacher, 1967; Dabrio, 1984a; Benton y Harper, 1997). Pero la situación 
dentro de una costa micromareal (Pardo, 1991; Sanjaume et al., 1996) y el pequeño tamaño de grano 
no permite reconocer la berma (Dabrio, 1992), ni diferenciar foreshore y de backshore, por tanto, 
estos sedimentos se interpretan como depositados en el foreshore y backshore de una playa desde el 
escalón, donde se concentran cantos y restos orgánicos dispersos, hasta la zona del backshore, donde 
el aporte detrítico se produce durante los periodos de temporales y sufre periodos más o menos 
prolongados de emersión y colonización por vegetación. 
La sedimentación detrítica se produce exclusivamente en la zona marina como demuestra la 
baja relación de C/S (de acuerdo con los valores de Berner y Raiswell, 1984) pero, además, estos 
aportes pueden incluir restos vegetales continentales (relación C/N alta) mezclados con algas (relación 
C/N baja). La mezcla de ambos tipos de vegetación se encuentra en la base de las secuencias y junto a 
la presencia de algunos cantos parecen señalar el escalón de la base del foreshore, donde se acumulan 
tamaños de grano más gruesos, entre los que pueden quedar atrapados restos de vegetación continental 
removidos por erosión en tormentas (Lamb et al., 2006). 
La materia orgánica de las partes medias y altas de las secuencias procede, fundamentalmente, 
de vegetación vascular. Durante los periodos sin depósito terrígeno, se produjo la selección de 
elementos metálicos según su densidad interpretada como producto de la deflación eólica, 
característica de estas facies (Dabrio, 1984b; Davis y Fitzgerald, 2004), se implantó vegetación 
oportunista y se produjo la incipiente cementación carbonatada, que, en nuestro caso, aparecen en la 
parte superior de las secuencias.  
8.1.13. Arenas masivas (Sm) 
Descripción: 
Está compuesta de arenas medias a gruesas de color gris amarillento con pequeños fragmentos 
de bivalvos. Localmente presentan laminaciones paralelas y, en la base del sondeo de Benicasim, 
estratificación cruzada planar. La tendencia general es granocreciente y a techo se puede observar una 
cierta cementación (Fig. 8.47).  
Esta facies se ha reconocido en los sondeos de Almenara y Benicasim con escasa y mala 
recuperación del testigo, lo que ha complicado la identificación de estructuras sedimentarias y 
secuencias. Además los límites con las unidades infra y suprayacentes tampoco se recuperaron en 
buenas condiciones.  
Figura 8.47.- Arenas masivas del sondeo de Benicasim, donde se aprecia la tendencia granocreciente. Entre 
los metros 7,70 y 7,25. 




El análisis mediante difracción de rayos-X de esta facies muestra que está compuesta 
fundamentalmente de cuarzo y calcita, esta última más abundante en el sondeo de Benicasim. Los 
filosilicatos son minoritarios aunque, localmente, en la base de la facies pueden ser abundantes (Tabla 
8.15). También hay feldespatos, pero al igual que la dolomita, en porcentajes muy bajos (Fig. 8.48). 
Sondeo Prof. (cm) 
Minerales 
>70% 70-50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
Almenara 680   Qtz   Cal     FtoK, Filo (Ill, Clo), Dol, Plag 
Almenara 950    Qtz Cal     FtoK, Filo (Ill, Clo), Dol, Plag 
Almenara 1168    Cal   Qtz, Filo (Ill, Ver, Cao)   FtoK, Dol 
Almenara 1185    Cal Qtz   Filo (Ill) FtoK, Dol, Plag, Py 
Benicasim 1180   Cal   Qtz     FtoK, Plag 
Benicasim 810   Cal   Qtz     FtoK, Dol, Plag 
Tabla 8.15.- Mineralogía de la matriz de las facies de arenas masivas. Qtz-cuarzo, Plag-plagioclasa, FtoK-
feldespato potásico, Cal-calcita, Dol-dolomita, Py-pirita, Filo-filosilicatos: Ill-illita, Cao-caolinita, Clo-clorita 
y Ver-vermiculita. 
 
Figura 8.48.- Difractograma de las arenas masivas en el sondeo de Almenara mostrando las fases minerales a 
las que corresponden los picos de difracción. 
El análisis geoquímico confirma la composición mineralógica. Así, Si y Ca son los elementos 
más abundantes (Tabla 8.16), aunque el primero en mayor proporción. También se corrobora la 
diferencia entre los dos sondeos siendo la proporción de Si en los depósitos de Almenara mucho más 
alta que en los de Benicasim. En general, se observa una escasa dispersión de los valores (Fig. 8.49), y 
bajos valores de varianza (Tabla 8.16), aunque no llegan a ser tan homogéneos como en el caso de las 
facies de las arenas con bioclastos (Sb). 





La baja relación Si/Al, consecuencia del bajo contenido de Al (Tabla 8.16), confirma la escasez 
de los filosilicatos; al igual que se puede ver en la representación del diagrama de Brumsack (1989), 
(Fig. 8.49). Aunque los valores de la varianza son altos e indican la variedad en su contenido. 














µ 25,41 47,48 2,80 19,28 0,10 0,25  1,32
2 19,32 53,07 0,77 76,28 0,00 0,04  0,81
 4,40 7,28 0,88 8,73 0,04 0,20  0,90
Almenara 
µ 15,43 67,14 2,00 36,36 0,12 0,02 0,27 12,76 1,22
2 9,39 41,57 0,41 94,25 0,01 0,00 0,03 47,70 0,10
 3,06 6,45 0,64 9,71 0,09 0,03 0,17 6,91 0,31
 
Tabla 8.16.- Valores de CaO, SiO2, Al2O3, S, N y materia orgánica y relaciones Si/Al, C/N y C/S en la facies de 
arenas masivas. Dónde: µ es la media; 2 es la varianza; y  es la desviación estándar. 
  
Figura 8.49.- Representación de los elementos mayores (SiO2, Al2O3 y CaO) en el diagrama de Brumsack 
(1989) y diagrama ternario de Dellwig et al. (1999) para compuestos Al2O3, SiO2 y TOC. 
El contenido de materia orgánica y los elementos asociados a ella (P y N) es muy bajo, incluso 
por debajo del límite de detección del espectrómetro en ciertas muestras (Tabla 8.16). Se trata de la 
facies con menor contenido de materia orgánica, con un valor medio de 0,25 %, muy constante, por lo 
que se trataría de un ambiente con poca actividad orgánica o con un potencial de acumulación y/o 
conservación bajísimos (Fig. 8.49).  
La relación media de C/N indica que la materia orgánica conservada proviene de la mezcla de 
plantas vasculares y no vasculares. Sin embargo, el análisis de los valores de cada muestra permite 
distinguir dos conjuntos (Fig. 8.50): el mayor, que agrupa a la mayoría de las muestras se sitúa en los 
campos de las plantas no vasculares y de mezcla; mientras que el segundo, se ubica en el campo o 
dominio de las plantas vasculares. Este último corresponde a las muestras que aparecen a techo de la 
facies Sm del sondeo de Almenara. 
El contenido de S es igualmente muy bajo (Tabla 8.16), y parece estar directamente relacionado 
con el C orgánico puesto que el coeficiente de correlación entre ambos elementos es alto, en torno a 
0,78 (Fig. 8.50b). Las relaciones C/S señalan un ambiente marino con aguas de salinidad normal 
(según las ideas de Berner, 1982; Morse y Berner, 1995). Las pendientes de la curva de las muestras y 
la de las aguas marinas normales son muy semejantes por lo que, siguiendo las ideas de Berner y 
Raiswell (1984) y Borrego et al. (1998), el ambiente de sedimentación fue marino.  




Figura 8.50.- Relación entre el N total y C orgánico para la facies de arenas masivas (Sm) del sondeo de 
Almenara; y relación entre el S total y C orgánico para las arenas de los sondeos de Almenara y Benicasim. 
El análisis de las varianzas de los elementos químicos de las muestras de ambos sondeos (Tabla 
8.17.) indica comportamientos parecidos. Esta similitud entre las varianzas ha permitido realizar el 
análisis multivariante de todo el conjunto de muestras, y se han podido determinar las características 
generales del proceso de sedimentación (Fig. 8.51). 
 SiO2 Al2O3 Fe2O3 CaO TiO2 MnO K2O MgO Na2O  P2O5 Corg Cinorg 
 0,78 0,54 1,52 0,49 1,23 0,10 0,52 1,06 0,13 0,88 0,72 0,49
S Ba Ce Cr Cu La Rb Sc Sr V Y Zn 
4,00 0,05 0,33 8,02 0,27 0,56 2,22 0,01 2,54 0,50 0,16 1,12
Tabla 8.17.- Análisis de varianzas (F) entre los elementos químicos de los sondeos de Almenara y Benicasim. 
Las dos primeras componentes principales (Cp1 y Cp2) representan el 73,87 % de la varianza 
total e indican la relación inversa entre la variable silícea, y las variables argílica, orgánica y 
carbonática, de forma que se remarca la importancia de la sedimentación terrígena de las arenas (Fig. 
8.51). Según la Cp1, los escasos filosilicatos, representados por Al, Fe, Mg y Na, no son depositados 
junto a la fracción arena, sino que se aumulan por decantación con posterioridad a la sedimentación de 
éstas. 
La Cp2 señala la relación inversa entre la variable siliciclástica (Si, Al, Ti, K y Na) y las 
variables carbonática (Ca y C inorg) y orgánica (C org. y S). Así, los carbonatos precipitan y parte de 
la materia orgánica se acumula cuando cesa la sedimentación terrígena. 
Finalmente, la Cp3 señala la diferencia entre las variables árida (S y Sr) y orgánica (C org.) y 
una variable constituida por Mg y Mn.  










Cp 3  
12,19 %) 
SiO2 0,577 -0,722 0,293 
Al2O3 -0,775 -0,614 -0,026 
Fe2O3 -0,901 -0,039 0,138 
CaO -0,449 0,839 -0,191 
TiO2 -0,686 -0,683 -0,079 
MnO -0,332 0,372 -0,593 
K2O -0,684 -0,682 0,077 
MgO -0,617 -0,158 -0,508 
Na2O -0,737 -0,551 0,239 
C org -0,342 0,694 0,483 
C inor -0,547 0,721 -0,261 
S -0,255 0,680 0,550 
Sr -0,810 0,281 0,401 
Figura 8.51.- Representación de las variables según las dos componentes principales de las arenas masivas (el 
eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) y valores de la 
composición de las componentes principales. 
No obstante se ha realizado el análisis multivariante de esta facies para cada uno de los sondeos 
con el objetivo de caracterizar los procesos sedimentarios según su posición espacial y temporal. 
En el sondeo de Benicasim, la Cp1 señala la diferencia entre la carga argílica (Al, Fe, Ti, Mg, 
Na y tierras raras) y las carbonática (Ca y C inorg) y orgánica (C org y S). La vinculación entre la 
sílice y la variable argílica no es muy alta, aunque existe una pequeña asociación entre ambas (Fig. 
8.52), lo que apunta a que la sedimentación de las arcillas está de algún modo relacionada con la 
sedimentación detrítica, es decir, una parte de éstas han sido transportadas en condiciones semejantes a 
las arenas y decantan en relación al mismo evento. 
La Cp2 señala la relación inversa entre el cuarzo y la sedimentación química y orgánica, y por 
tanto, indica que estos se producen en los momentos sin aportes terrígenos. Además, teniendo en 
cuenta la Cp1, la decantación de las arcillas inhibe la precipitación del carbonato y la acumulación de 
materia orgánica (Fig. 8.52).  
 









SiO2 0,345 -0,871 
Al2O3 0,945 -0,062 
Fe2O3 0,879 0,128 
CaO -0,532 0,783 
TiO2 0,945 0,006 
MnO -0,167 0,819 
K2O 0,959 -0,043 
MgO 0,801 0,414 
Na2O 0,968 -0,102 
C org -0,548 0,540 
C inor -0,426 0,810 
S -0,498 0,449 
As 0,018 -0,065 
Ba 0,683 -0,136 
Bi 0,141 0,316 
Br 0,359 -0,015 
Ce 0,470 0,735 
Cr 0,367 -0,286 
Cs -0,553 0,110 
Cu -0,003 0,634 
Ga 0,973 -0,019 
Hf 0,722 -0,019 
I 0,347 -0,286 
La 0,320 -0,042 
Mo -0,459 0,693 
Nb 0,893 0,306 
Nd 0,240 0,448 
Ni 0,885 0,241 
Pb 0,745 0,464 
Rb 0,973 0,002 
Sb 0,324 -0,138 
Sc -0,323 0,806 
Se -0,057 0,230 
Sm -0,412 -0,160 
Sn -0,090 0,374 
Sr 0,602 0,400 
Ta 0,445 -0,205 
Th 0,569 0,251 
Tl 0,131 0,317 
V 0,915 0,300 
W 0,650 0,063 
Y 0,968 0,147 
Zn 0,885 0,137 
Zr 0,471 0,318 
U 0,864 0,105 
Figura 8.52.- Representación de las variables según las 
dos componentes principales de las arenas masivas (Sm) 
en el sondeo de Benicasim. El eje de abscisas representa 
la primera componente y el eje de ordenadas la segunda 
componente). Valores de la composición de las 
componentes principales. 
 
En el análisis multivariante de las arenas (Sm) de Almenara, la relación entre la variable silícea 
y el resto de variables es predominante (Fig. 8.53). Esta Cp1 constituye el 52,4 % de la varianza 
explicada y representa la diferencia entre la sedimentación síliciclástica y la concentración de 
carbonato y materia orgánica y la sedimentación de una parte de las arcillas. En cambio, la Cp2 indica 
que una pequeña parte de la variable argílica, asociada a los filosilicatos, está vinculada a la variable 
silícea y éstas a su vez están enfrentadas a las variables orgánicas y carbonaticas.  
En general, al igual que en Benicasim, el análisis multivariante de las muestras de este sondeo 
indica que la precipitación de carbonato y la acumulación de materia orgánica se dan cuando no hay 
sedimentación siliciclástica. La formación o decantación de arcillas se relaciona con la disminución de 
energía, no siendo necesaria su completa interrupción, por lo que las arcillas, junto a las arenas 
silíceas, pueden depositarse durante los periodos menos energéticos.  










SiO2 0,914 -0,359 
Al2O3 -0,857 -0,500 
Fe2O3 -0,917 0,051 
CaO -0,820 0,518 
TiO2 -0,646 -0,693 
MnO -0,551 -0,269 
K2O -0,657 -0,722 
MgO -0,702 0,298 
Na2O -0,762 -0,446 
P2O5 -0,976 -0,009 
C inorg -0,845 0,450 
C org -0,352 0,889 
S -0,331 0,899 
N -0,151 -0,238 
Ba -0,906 -0,340 
Ce -0,651 -0,625 
Cr 0,623 -0,340 
Li -0,256 0,527 
Sr -0,863 0,457 
V -0,922 -0,243 
Zn -0,692 0,120 
Figura 8.53.- Representación de las variables según las dos componentes principales de las arenas masivas en 
el sondeo de Almenara (el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda 
componente) y valores de la composición de las componentes principales.  
Interpretación: 
Debido a la mala recuperación de las arenas masivas (Sm), los análisis geoquímicos y 
mineralógicos han sido fundamentales para su interpretación. A partir de rasgos de visu como la 
homogeneidad del tamaño de grano, la presencia de bioclastos y su grado de selección, su origen se 
puede atribuir a un proceso sedimentario en condiciones marinas, que selecciona muy bien el 
sedimento. Las condiciones marinas está corroborado por la relación C/S. Su depósito posiblemente se 
produjo en la zona de batida del oleaje, donde predomina la sedimentación detrítica de las arenas bajo 
lámina de agua. No obstante, los datos del análisis de componentes principales sugieren que 
puntualmente se producen periodos sin sedimentación detrítica y tiende a concentrarse el carbonato y 
se podrían acumular algunas partículas de materia orgánica procedentes de plantas vasculares, según la 
relación C/N. Estos momentos podrían alternar con otros donde habría una mayor concentración de los 
minerales arcillosos, lo que indica una sedimentación de baja energía y decantación de arcillas bajo 
lámina de agua. Considerando todo ello, la sedimentación debió de producirse en la zona alta de 
shoreface. La situación dentro de una costa micromareal (Pardo, 1991; Sanjaume et al., 1996) y la 
ausencia de estructuras claras de exposición (trazas de raíces), parecen indicar que la sedimentación se 
produjo en el shoreface.  
El análisis multivariante y las características del depósito en el sondeo de Almenara sugieren 
que el proceso más significativo es el transporte y la acumulación de arenas. Los demás procesos 
(decantación, cementación temprana y acumulación de materia orgánica) son subordinados, y sólo se 
han podido reconocer a partir del análisis geoquímico, sugiriendo que se trataría de barras situadas en 
la zona del shoreface.  
Los valores de materia orgánica y elementos afines (P, N...) indican que el shoreface no es un 
ambiente propicio para su acumulación y su  origen es variable. Precisamente, la concentración 
mayoritaria de C/N muestra valores propios de algas aunque, excepcionalmente, también hay materia 
orgánica asociada a plantas vasculares; este hecho es habitual en ambientes muy próximos a la costa 
ya que pueden existir distintas fuentes de materia orgánica (González-Vila et al., 2003; Lü et al., 2006; 
Lamb et al., 2006). Lamb et al. (2006) asocian el ascenso de la relación C/N en zonas de batida del 




oleaje a la suspensión de partículas de materia orgánica procedentes de fuentes terrestres que llegan al 
mar formando parte de aportes fluviales. En nuestro caso, el análisis multivariante vincula esta materia 
orgánica a los periodos de calma o de baja energía, cuando se depositan las partículas o restos de 
vegetación que viajan en suspensión, coincidiendo estos periodos con un incremento de la 
concentración de carbonato. 
Se puede deducir que la sedimentación conjunta de arcillas y arenas tuvo lugar en las zonas 
protegidas de las barras. El incremento puntual de minerales arcillosos, no vinculados a esta 
sedimentación detrítica sino asociado a decantación de arcillas, se produjo en estas mismas zonas 
protegidas cuando la energía del oleaje fue muy baja o inexistente. 
8.1.14. Margas (fango calcáreo), (M) 
Descripción: 
Constituidas por un fango masivo de color pardo-grisáceo, ricos en carbonato, un alto contenido 
en materia orgánica muy descompuesta y gasterópodos dulceacuícolas (Bithynia, Limnaea, Planorbis 
y Melanopsis). Los contactos que presentan pueden ser tanto graduales como netos planos o erosivos 
(Fig. 8.54). Hacia techo puede adoptar tonalidades más amarillentas debido al aumento de carbonato y, 
esporádicamente, puede presentar laminación horizontal difusa producida por variaciones en el 
contenido de carbonato, llegando en algún caso a alternar con láminas de turbas o niveles de  caráceas 
(Fig. 8.55).  
Son frecuentes los oogonios y talos de carofitas, además de los foraminíferos Ammonia beccarii 
tepida (Cushman), Trichohyalus aguayoi (Bermúdez), Trochammina inflata (Montagu)  y Aff. 
Physalidia y los ostrácodos Cyprideis torosa (Jones), Paralimnocytere psammophila (Flösner), 
Cyprideis sp. Pontocythere sp. y Xestoleberis cf. nítida.  
Se localiza en los sondeos perforados sobre los marjales (los sondeos de Benicasim, Nules, 
Almenara, C2, C3, C4, C6, C7, C8 y C10), siempre vinculado a las facies de turbas o de caráceas. 
De las tres facies asociadas (turba, caráceas y margas), las margas presentan los valores 
intermedios de densidad (en torno a 1,5 g/cm3), impedancia y porosidad, parámetros que dependen 
directamente de la concentración de carbonato. Los valores de susceptibilidad magnética y resistividad 
son muy bajos, inferiores a 10x10-8m3/Kg y 10 Ohm-m, y además variables. La presencia ocasional de 
arenas cuarzosas, como sucede en el sondeo C8, puede elevar los valores de resistividad (Anexo II). 
 






Figura 8.54.- Margas con gasterópodos enteros. a) Margas con escasa materia orgánica, a techo aumenta la 
presencia de gasterópodos enteros (flechas blancas), (sondeo C2); b) margas con abundantes gasterópodos 
enteros (sondeo C3), hacia el techo hay un incremento en el contenido de carbonato; c) margas con abundantes 
restos enteros y fragmentos de gasterópodos (sondeo C7); y d) margas o fango calcáreo con base erosviva con 
variación de color producida por el incremento gradual, de base a techo, del contenido de carbonato (sondeo 
C8). 
 
Figura 8.55.- Turba hémica (T) que pasa gradualmente, hacia arriba, a un interestratificado de turba/margas y 
a margas con laminación difusa (M). 
La mineralogía de las margas es fundamentalmente calcítica, con contenidos muy variables en 
filosilicatos, entre 40 y 10% (Tabla 8.17 y Fig. 8.56) y bajos para  el cuarzo y el aragonito. El origen 
de este aragonito puede de ser la precipitación directa o la presencia de fósiles con concha aragonítica, 
como gasterópodos, que en algunos niveles pueden llegar a ser muy abundantes. 




Sondeo Prof. (cm) 
Minerales 
>70% 70-50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
C 3 85 Cal     Filo Arag, Qtz 
C 4 262  Cal     Arag  
C 4 150  Cal       
C 4 110  Cal     Filo Arag, Qtz 
C 4 42  Cal      Filo, Arag, Qtz 
C 7 133   Cal  Filo   Arag, Qtz, FtoK 
C 10 169   Cal   Filo  Arag, Qtz 
Almenara 155   Cal   Filo (Ill, Clo)  Arag, Qtz, Plag, Py 
Tabla 8.17.- Mineralogía de la matriz de la facies de margas. Cal-calcita, Qtz-cuarzo, Arag-aragonito, Plag-
plagioclasa, FtoK-feldespato potásico, Py-pirita, Filo-filosilicatos: Ill-illita y Clo-clorita. 
 
Figura 8.56.- Difractograma de rayos X de las facies de margas mostrando las fases minerales a las que 
corresponden los picos de difracción (recuperado en el sondeo C4). 
Los análisis geoquímicos revelan que el elemento mayoritario es el Ca, con valores muy 
constantes en cada sondeo, por lo que los valores de varianza son bajos (Tabla 8.18). En cambio, si 
comparamos los valores medios de cada sondeo estos son muy variables, así por ejemplo, en el sondeo 
C3 el valor medio de Ca es del 43,42 % mientras que en el C7 es del 27,17 %.  
En general, el contenido en SiO2 es bajo, incluso la proporción de materia orgánica supera a la 
sílice en los sondeos de Benicasim y C3. La materia orgánica y el Si dentro del mismo sondeo tienen 
la variabilidad baja pero entre sondeos las proporciones son muy diferentes. En el caso del Al, la 
proporción también es muy baja porque el contenido absoluto de filosilicatos es muy pequeño. En 
cambio, la relación entre ambos elementos (Si/Al) es baja, evidenciando que los filosilicatos son más 
abundantes que el cuarzo, excepto en el sondeo de Almenara donde la sílice es muy abundante (Tabla 
8.18). La representación de SiO2, Al2O3 y CaO en el diagrama de Brumsack (1989) de los sondeos 
(Fig. 8.57) confirma que las relaciones entre los tres elementos mayoritarios se comportan de forma 
muy semejante en los 5 sondeos, independientemente de su contenido en cada uno de los sondeos. El 
diagrama refleja el alto contenido de carbonatos, la presencia de arcillas y la baja proporción de 





cuarzo, exceptuando los sondeos de Almenara y Benicasim donde el contenido de sílice es más 
variable. 
 C 3 C 7 C 10 S. Almenara S. Benicasim 
 µ 2  µ 2  µ 2  µ 2  µ 2  
CaO 
(%) 45,42 11,22 3,35 27,17 28,32 5,32 32,88 14,92 3,86 32,53 25,75 5,07 31,44 8,25 2,87
SiO2 
(%) 4,19 8,96 2,99 18,76 17,06 4,13 9,82 3,74 1,93 22,91 51,89 7,20 7,80 14,81 3,85
Al2O3 1,62 1,87 1,37 6,69 2,55 1,60 5,10 0,88 0,94 2,27 1,05 1,02 3,20 3,52 1,88
Si/Al 2,86 0,16 0,40 2,82 0,03 0,17 1,92 0,00 0,07 11,60 29,56 5,44 2,58 0,10 0,31
Mg/Ca 0,05 0,00 0,01 0,15 0,00 0,05 0,07 0,00 0,01 0,11 0,00 0,05 0,07 0,00 0,01
S (%) 0,79 0,18 0,42 1,49 0,64 0,80 1,00 0,02 0,16 0,83 0,04 0,21 1,30 0,09 0,30
P2O5 
(%) 0,05  0,00 0,01 0,11  0,00 0,03 0,06 0,00 0,01 0,04 0,00 0,02 0,06 0,00 0,01
M. org 
(%) 6,63 5,25 2,38 13,26 28,99 5,38  10,69 5,61 2,37 26,89 34,46 5,87
C/N     18,69 13,42 3,66 21,84 5,54 2,35
C/S 4,66 1,48 1,22 4,87 1,66 1,29  6,50 0,06 0,25 10,50 1,05 1,03
 
Tabla 8.18.- Valores de CaO, SiO2, Al2O3, P, S y materia orgánica y las relaciones Si/Al, Mg/Ca, C/N y, C/S. 
Dónde: µ es la media; 2 es la varianza; y  es la desviación estándar. 
 
Figura 8.57.- Representación del diagrama de Brumsack (1989) de los elementos mayores (SiO2, Al2O3 y CaO) y 
del diagrama ternario de Dellwig et al. (1999) de los compuestos Al2O3, SiO2 y TOC para la facies de margas. 
La cantidad de materia orgánica y elementos afines (S, N y P) es alta, llegando a superar al Si en 
los sondeos de Benicasim y (Tabla 8.18). Se observa un comportamiento muy homogéneo de la 
relación TOC, SiO2 y Al2O3 (Fig. 8.57), aunque tienen una gran variabilidad entre los sondeos, de 
forma que en el sondeo C3 presenta un contenido medio de 6,63% mientras que en el sondeo de 
Benicasim es del 26,9 %, similar a lo que ocurría con los tres elementos mayoritarios. 
En algunos casos se observa que la proporción de materia orgánica es tan alta que estos 
materiales podrían fácilmente identificarse como turbas (Fig. 8.57). Sin embargo, la relación de CaO, 
TOC y SiO2 proyectada sobre un diagrama triangular revela que predomina el carbonato sobre la 
materia orgánica (Fig. 8.58) lo que la diferencia de la facies de turbas (T).  




Figura 8.58.- Diagrama triangular de TOC, CaO y SiO2 obtenido de la combinación de los diagramas de 
Brumsack (1989) y Dellwig et al. (1999). 
En términos generales, la relación C/N en los sondeos de Benicasim y Almenara está alrededor 
de 20, lo que indica que la materia orgánica procede fundamentalmente de plantas vasculares (Tabla 
8.18); si bien, la relación detallada entre el C orgánico y el N total sugiere que dentro del depósito 
puede haber mezcla ente plantas terrestres y algas (Fig. 8.59). En general, los depósitos con mezcla de 
plantas tienden a acumular menor cantidad de C orgánico que las margas que contienen sólo plantas 
vasculares. La posibilidad de que el N proceda de alguna otra fuente no orgánica puede descartarse 
porque el coeficiente de correlación con el C orgánico es alto (0,92 %). 
 
Figura 8.59.- Relación entre C orgánico y N total determinada para la facies de margas.  
La proporción de S se encuentra entre 0,79 % y 1,49 %, relativamente alta si la comparamos 
con las facies de turba y caráceas. 
Por su parte, las relaciones medias de C/S en los sondeos están entre los 2,54 y 11,54 
características de sedimentos formados en áreas de mezcla de aguas marinas y dulces (Berner, 1982; 
Morse y Berner, 1995). La relación entre los dos elementos muestra que el S total contiene una alta 
proporción de S orgánico, más alta en los sondeos de Almenara y Benicasim (coeficientes de 
correlación 0,96% y 0,90%, respectivamente) y algo más baja en los C3 y C7 (coeficientes de 
correlación 0,82% y 0,75%, respectivamente). Teniendo en cuenta estas relaciones y los límites de los 
tipos de aguas, las margas de los sondeos de Almenara, C3 y C7 se depositaron en unas condiciones de 
aguas salobres con una gran influencia de aguas marinas, puesto que la pendiente de las rectas de 
correlación son muy similares a la pendiente de la recta de las aguas marinas normales y únicamente 





en las margas del sondeo de Benicasim se ha observado una mayor influencia de agua dulce (Fig. 
8.60).  
 
Figura 8.60.- Relación entre el C orgánico y el S para los materiales de la facies de margas.  
Según los trabajos de Muller et al. (1972) y Dean (1981) las relaciones de Mg/Ca en torno a 12, 
indican que el aragonito es resultado de la precipitación primaria en aguas salobres. Los valores 
obtenidos en todos los sondeos son inferiores a 0,15 (Tabla 8.18) y, por tanto, entendemos que el 
aragonito no procede de la precipitación primaria sino de los restos de conchas de los gasterópodos. 
Aun así, los valores de la relación Mg/Ca son más altos que en las otras facies. 
El análisis multivariante sobre todo el conjunto de muestras de los 5 sondeos permite obtener 
una idea aproximada de los procesos de sedimentación más influyentes en la formación de esta facies 
(Fig. 8.61). La componente principal 1 (Cp1, varianza del 42,16%) caracteriza la relación inversa entre 
la variable detrítica y la carbonática. La variable detrítica esta compuesta por Si, Al, K y Mg, y en 
menor proporción por Fe y Na, aunque parte del Fe se asocia también a la Cp3. 
La Cp2 (varianza 16,26%) indica por la relación inversa entre la variable carbonática (Ca) y la 
orgánica (Na, S y PPC). El crecimiento de plantas vasculares, que ya hemos comprobado que 
acumulan mayor contenido en C orgánico, inhibe la precipitación de carbonato. 
La Cp3 (varianza 12,46%) muestra la relación inversa entre las condiciones reductoras (Fe y S) 
y salinas (Mg) del agua y la variable de eutrofización (P), de forma que la abundancia de nutrientes 
está determinada por el contenido de O2 en el agua.  











SiO2 0,967 -0,031 0,111 
Al2O3 0,956 -0,056 0,080 
Fe2O3 0,375 0,161 -0,406 
CaO -0,678 -0,520 -0,168 
TiO2 0,952 0,007 0,040 
MnO 0,036 -0,390 0,326 
K2O 0,961 -0,035 0,003 
MgO 0,466 -0,361 -0,469 
P2O5 0,260 0,077 0,832 
Na2O 0,380 0,634 -0,034 
PPC -0,583 0,521 0,371 
S -0,095 0,828 -0,352 
Figura 8.61.- Representación de las variables según las dos componentes principales de las margas (el 
eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) y 
valores de la composición de las componentes principales. 
El análisis multivariante individual de los sondeos permite precisar algunos aspectos más 
concretos de las condiciones de sedimentación y sus variaciones (Figs. 8.62-8.66). En términos 
generales la facies M presenta como principal rasgo genérico, relación entre los aportes detríticos y la 
precipitación del carbonato. Y aunque la fracción clástica es escasa, su mínima presencia se relaciona 
con un descenso en el contenido de carbonato.  
También se advierte que la calcita procede de dos orígenes diferentes ya que los análisis 
multivariantes de los sondeos de Almenara, C7 y C10 señalan al Ca y al C inorgánico como elementos 
afines (Figs. 8.63, 8.64 y 8.65), mientras que en los sondeos de Benicasim y C3 estos dos elementos 
no se asocian (Figs. 8.62 y 8.66).  
El análisis multivariante del sondeo de Almenara muestra además una nueva componente no 
observada hasta el momento: la relación inversa de las arcillas autigénica (Al, Fe, Ti, K, Mg) con la 








SiO2 -0,971 -0,175 -0,039 
Al2O3 -0,956 -0,220 -0,032 
Fe2O3 -0,612 0,278 -0,639 
CaO 0,784 0,244 -0,475 
MgO -0,099 0,261 0,194 
Na2O -0,933 0,075 -0,134 
K2O -0,957 -0,048 -0,205 
TiO2 -0,894 -0,271 -0,114 
MnO -0,472 0,676 -0,211 
P2O5 -0,678 0,031 0,598 
SrO 0,047 0,738 0,304 
BaO -0,223 0,465 -0,348 
S -0,258 0,715 -0,032 
C org -0,740 0,090 0,538 
C inog 0,180 0,373 0,629 
Figura 8.62.- Análisis multivariante de la facies de margas en el sondeo C3. La Cp1 muestra la relación 
inversa que tiene la precipitación del Ca respecto a las variables detrítica y orgánica. La Cp2 señala la 
vinculación entre la formación de hidróxidos de Mn y elementos salinos (S y Sr). Según la Cp3 el Ca y el C 
inorgánico tienen una relación inversa, la precipitación de Ca en aguas oxigenadas favorece la oxidación de la 
materia orgánica y la precipitación de C inorgánico disminuye. 


























C inorg -0,895 0,374
C org 0,367 -0,839
Figura 8.63.- Análisis multivariante de la facies de margas en el sondeo C7. Las dos componentes principales 
explican el 82,9 % de la varianza y señalan la diferencia entre la precipitación de carbonato y la llegada de 
detríticos. Además reflejan la importancia de los procesos de reducción (Fe y S) y, en contra de lo observado 
en otras áreas, el P parece asociarse a la formación del carbonato cuando las aguas están oxigenadas y son 


















C org -0,911 -0,390











Figura 8.64.- Análisis multivariante de la facies de margas del sondeo de Almenara. Las dos componentes 
principales explican el 93,5% de la varianza. La Cp1 indica la relación inversa de las arcillas, autigénicas, y la 
variable orgánica. La formación de carbonato se asocia a la falta de aportes siliclásticos. No parece que haya 
relación entre la producción de arcillas y la precipitación del carbonato. 
 
 












SiO2 -0,850 -0,496 0,142 
Al2O3 -0,843 -0,475 0,190 
Fe2O3 -0,381 0,139 -0,839 
CaO 0,903 -0,400 -0,022 
MgO 0,423 -0,779 -0,240 
Na2O -0,747 -0,506 -0,248 
K2O -0,721 -0,646 -0,085 
TiO2 -0,693 -0,630 0,121 
MnO 0,683 -0,449 -0,303 
P2O5 -0,813 0,352 -0,001 
SrO 0,861 -0,352 -0,142 
BaO -0,295 0,224 0,031 
PPC -0,186 0,952 0,127 
S -0,429 0,515 -0,655 
Figura 8.65.- Análisis multivariante de la facies de margas en el sondeo C 10. Las dos primeras componentes 
muestran como la entrada de aportes al subambiente puede inhibir la precipitación del carbonato y la 
concentración de materia orgánica. El carbonato precipita en condiciones de aguas oxigenadas. Además la 









SiO2 -0,102 0,984 -0,109 
Al2O3 -0,259 0,878 -0,395 
Fe2O3 -0,334 0,831 -0,411 
CaO -0,244 -0,796 -0,484 
TiO2 0,092 0,971 0,147 
K2O 0,012 0,984 -0,072 
MgO -0,622 -0,371 -0,541 
P2O5 0,509 0,803 0,045 
Na2O 0,988 0,046 0,025 
C org 0,984 -0,134 -0,114 
C inorg -0,956 0,012 -0,009 
S 0,976 0,036 0,112 
N 0,921 -0,216 -0,277 
Mn -0,930 0,124 0,281 
Sr -0,956 -0,050 0,266 
Figura 8.66.- Análisis multivariante de la facies de margas en el sondeo de Benicasim. El carbonato cálcico 
tiene de dos orígenes diferentes, uno asociado a condiciones oxigenadas (Mn, Sr y Mg) y otro en relación 
inversa a la variable detrítica y ligeramente asociado a la variable argílica. 
Interpretación: 
Ya en 1978, Kelts y Hsu mencionan la existencia de una facies pulverulenta de micrita en 
pequeñas cuencas lacustres, producidas por charophytas. Los cristales de calcita son extremadamente 
pequeños y constituyen un agregado cristalino poroso (Arribas, 1986). Se trata de “fangos 
carbonáticos” formados en áreas lacustres con baja influencia detrítica y cuyo mineral principal es la 
calcita (Fregenal y Meléndez, 2012).  
El análisis multivariante del conjunto de muestras, indica que el crecimiento de plantas 
vasculares y la entrada de aportes siliciclásticos inhiben la precipitación de esta calcita. Además, al 
igual que Kufel y Kufel (2002), observamos que la actividad de las carófitas puede influir en el ciclo 
de los nutrientes, pues la utilización del bicarbonato disuelto durante los periodos de intensa 
fotosíntesis favorece la inmovilización del fósforo. Así, el P acumulado procedería de la combinación 
del producto de la descomposición de la materia orgánica y de fases mineralizadas, carbonática y 
detrítica, ya que no se observa una clara afinidad con ninguna de éstas. La precipitación de P se 
produce durante periodos de aguas bien oxigenadas en los cuales el fosfato puede fijarse en los oxi-
hidróxidos de Mn y precipitar. Por el contrario en condiciones reductoras se favorece su concentración 
junto al Fe2+ formando diversos minerales autigénicos (Davison, 1993; Hamilton-Taylor y Davison, 
1995; Cohen, 2003). Un proceso muy similar se ha observado en lagos carbonatados tropicales, en los 





que el origen del P es orgánico (Olila y Reddy, 1997), y varios autores (Jones y Bowser, 1978; 
Boström et al., 1988; Cohen, 2003) relacionan la precipitación de ortofosfato con el carbonato cálcico 
en aguas oxigenadas con alta actividad fotosintética y biogénica. 
Dean (1981) propone que el mecanismo más importante de precipitación de carbonato en lagos 
de aguas duras es la asimilación de CO2 durante la fotosíntesis de los macrofitos y micrófitos, de 
forma que, la tasa de precipitación de carbonato cálcico a partir de aguas supersaturadas es 
directamente proporcional a la tasa de asimilación de CO2. Estos depósitos de grano fino, mudstone, 
dominan en la mayoría de los lagos someros (Platt y Wright, 1991; Anadón et al., 2000). Atendiendo 
al análisis multivariante en cada uno de los sondeos (Figs. 8.62-8.66) hemos constatado la existencia 
de dos posibles orígenes diferentes de la calcita. En el primer caso (sondeos C7, C10 y Almenara, 
Figs. 8.63, 8.64 y 8.65), donde la calcita procede de un único origen, parece que su precipitación no 
está asociada a los procesos físico-químicos de evaporación que se producen en los márgenes de lagos, 
puesto que no se vincula con la variable salina (S o Mg), sino que hay una asociación del carbonato 
cálcico con los elementos propios de aguas oxigenadas (Mn) y la cantidad de nutrientes (P). Teniendo 
en cuenta los orígenes del carbonato que proponen Kelts y Hsü (1978) y Dean (1981), esto indicaría 
una precipitación de calcita inducida por la asimilación de CO2 por algas (caráceas).  
En el segundo caso, cuando el Ca y el C inorgánico no son afines (sondeos C3 y Benicasim, 
Figs. 8.62 y 8.66), el análisis multivariante indican dos orígenes inorgánicos del carbonato cálcico. 
Una parte de la calcita procede de la precipitación inorgánica a partir de agua bien oxigenada (Mn, Mg 
y Sr), pudiendo incluso presentar cierta tendencia a formar hidróxidos de Fe (Cohen, 2003) similar al 
caso anterior. Pero además, otra parte de la calcita, está relacionada con la sobresaturación de 
carbonato por evaporación, se asocia a las variables orgánica (C org, P, N y Na) y argílica (Al y Fe). 
La entrada de detríticos inhibiría la precipitación de ambas “calcitas inorgánicas”. En estos casos, 
también se ha comprobado que la mayor proporción del P está asociada a los aportes siliclásticos y a la 
variable orgánica, y sólo una pequeña parte está vinculada a la precipitación de carbonato cálcico.  
Ligando la situación de los sondeos con el origen del carbonato se deduce que las condiciones 
más favorables para la precipitación bioinducida de calcita, eran las aguas bien oxigenadas, ricas en 
nutrientes y posiblemente más claras, y donde el desarrollo de plantas acuáticas fue mayor, es decir, en 
las zonas más orientales de los humedales. Mientras, hacia el borde occidental, parte de la calcita se 
asocia a los procesos de evaporación y concentración de carbonato de borde de lago.  
La relación C/S, y la asociación de foraminíferos apuntan a un ambiente de aguas 
fundamentalmente salobres, exceptuando el sondeo de Benicasim, que se encuentra situado muy 
próximo al acuífero mesozoico de agua dulce. La mayor precipitación de carbonato cálcico se produce 
cuando la relación C/N es menor, lo que indica que la precipitación se ve favorecida por la expansión 
de las algas, que aumentan la cantidad de CO2 asimilado durante la fotosíntesis. La relación C/N 
sugiere una elevada proporción de plantas vasculares, posiblemente debido a que el subambiente se 
sitúa en las zonas intermedias de desarrollo de plantas vasculares acuáticas y algas. 
Murphy y Wilkinson (1980) y Treese y Wilkinson (1982) denominan “turbas calcáreas” a esta 
facies situada en el escarpe margoso de una plataforma lacustre. Según el trabajo de Freytet y Plaziat 
(1982), posteriormente sintetizado por Tucker y Wright (1990) y Platt y Wright (1991), esta facies 
podría corresponder a las “calizas micríticas” con algunos bioclastos, moluscos y restos de caráceas, 
que se dan en los margenes lacustres de baja pendiente, tipo rampa para lagos con cierta profundidad.  




La asociación de ostrácodos Cyprideis torosa (Jones) y Xestoleberis nitida se considera 
característica de aguas ricas en sulfatos y cloruros en un ambiente cálido (Mezquita et al., 1999; 
Blázquez, 2003; Cearreta et al., 2003), lo que confirma los valores obtenidos de C/S que indican aguas 
salobres. Por otro lado, la forma tepida del foraminífero Ammonia beccarii tepida (Cushman) indica 
que las aguas podrían llegar a ser hipohalinas (Usera et al., 2002) e incluso, variar estacionalmente con 
aportes de aguas dulces, como indica la presencia de P. psammophila (Mezquita et al., 1999). En 
general, se reconocen periodos en los que la influencia marina es menor y el ambiente se enriquece en 
agua dulce, confirmando lo observado a partir de la relación C/S y la fauna encontrada. 
En el sondeo de Almenara las margas presentan mayor influencia de aportes siliclásticos 
respecto al resto de sondeos, probablemente relacionado con  su posición más oriental, ya que la 
proximidad al mar puede facilitar la llegada de terrígenos procedentes de la zona de isla barrera. 
8.1.15. Caráceas (Ch) 
Descripción: 
El componente principal de este depósito son los restos de caráceas (principalmente, talos y, en 
menor medida, oogonios) por lo que su color es amarillo o crema, se reconocen también gasterópodos 
enteros, principalmente Bithynia, Limnaea e Hydrobia. Es frecuente la laminación paralela difusa, 
encontrándose los talos normalmente en posición horizontal (Fig. 8.67).  
La base de esta facies tiende a ser irregular y, en algún caso, se observan concentraciones de 
materia orgánica de tonos pardos. El espesor varía entre 1 cm y más de 30 cm. En la mayoría de los 
casos el límite superior es gradual pasando a fangos o turbas. Pueden presentan raíces verticales de los 
niveles turba superiores.  
Únicamente se han reconocido en los sondeos realizados en los marjales (sondeos de 
Benicasim, Nules, Almenara, C2, C3, C4, C6, C8 y C10) y siempre vinculada a las facies de turbas y 
margas.  
La densidad medida con el multisensor core logger (MSCL) arroja valores medios de entre 1,3 
y 2 g/cm3 dependiendo del grado de compactación de las caráceas, pero en cualquier caso, más altos 
que los de las turbas y margas. La susceptibilidad magnética y resistividad tienen valores absolutos 
muy bajos, nunca superiores a 10x10-8m3/kg y 10 Ohm-m. De las tres facies asociadas (caráceas, 
turbas y margas), presenta los valores de resistividad más altos. Su particularidad más reseñable es la 
homogeneidad de valores dentro de un mismo depósito (Anexo II). 
 






Figura 8.67.- Nivel de caráceas. a) C3, límite inferior neto sobre turba negra y límite superior gradual a fango 
carbonático; b) C4, nivel de caráceas con laminación horizontal con base erosiva sobre turba hémica negra; y 
c) talos y oogonios de caráceas y algún gasterópodo de C4. 
El análisis mineralógico muestra que el depósito está compuesto únicamente por calcita, si bien 
se han reconocido indicios de cuarzo (Tabla 8.19 y Fig. 8.68).  
Sondeo Prof. (cm) 
Minerales 
>70% 70-50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
C 3 150  Cal       
C 4 230  Cal       
Tabla 8.19.- Mineralogía de la facies de caráceas. Cal-calcita. 
La composición química es muy homogénea y el elemento químico más abundante es el Ca, con 
una proporción media de CaO en torno al 45 % (Tabla 8.20). Las algas verdes, charophytas, 
concentran carbonato cálcico en sus paredes (Dean, 1982), por lo que la proporción de carbonato de 
origen biogénico es muy alta. 
 





Figura 8.68.- Difractograma de polvo total para una muestra de la facies de caráceas del sondeo C4 
mostrando las fases minerales a las que corresponden los picos de difracción. 
La homogeneidad litológica también se observa en los demás elementos químicos, puesto que 
todos presentan valores bajos de varianza (Tabla 8.20). Los contenidos medios de los elementos 
principales, Si y Al, son muy bajos, tienen valores medios inferiores al 1,5 y 0,5 % respectivamente, 
con excepción del sondeo C10. En este sondeo los valores de Si y Al son más altos, y según las 
relaciones Si/Al (Jones y Bowser, 1978) y entre los elementos químicos principales (CaO, SiO2 y 
Al2O3) puede tener minerales arcillosos (Tabla 8.20 y Fig. 8.69). 
 C 3 C 10 S. Benicasim C 8 
 µ 2  µ 2    
CaO (%) 48,43 3,79 1,95 33,68 9,19 3,03 46,09 51,8 
SiO2 (%) 1,18 0,60 0,77 8,19 5,58 2,36 0,72 0,39 
Al2O3 (%) 0,33 0,04 0,20 4,42 1,98 1,41 0,21 0,13 
Si/Al 3,61 0,19 0,43 1,87 0,01 0,07 3,43 3,00 
Mg/Ca 0,05 0,00 0,00 0,07 0,00 0,00 0,05 0,05 
S (%) 0,85 0,05 0,22 0,97 0,02 0,14 0,70 0,59 
P2O5 (%) 0,04 0,00 0,01 0,05 0,00 0,01 0,04 0,04 
M. org 
(%) 6,53 8,63 2,94    13,33 3,75 
C/N       21,02 12,87 
C/S 3,80 0,89 0,94    9,52 3,18 
 
Tabla 8.20.- Valores químicos de la facies de caráceas de los sondeos C3 y C10 y de una muestra de los sondeos 
de Benicasim y C8. Dónde: µ es la media; 2 es la varianza; y  es la desviación estándar. 
 





Figura 8.69.- Representación de los elementos mayores (SiO2, Al2O3 y CaO) en el diagrama de Brumsack (1989) 
y en el diagrama ternario de Dellwig et al. (1999) de los compuestos Al2O3, SiO2 y TOC para la facies de 
caráceas. 
El contenido de materia orgánica es relativamente alto constituyendo el segundo componente 
mayoritario de la facies. Si comparamos con las otras dos facies de la asociación (turbas y margas) sus 
valores medios son ligeramente más bajos, como también ocurre con el contenido medio de los 
elementos afines, S y P.  
En el diagrama Dellwig et al. (1999), (Fig. 8.69) la relación entre la componente orgánica y la 
detrítica muestra que el contenido de materia orgánica es mucho más alto que el de los minerales 
arcillosos y silicatos, aunque muy inferior al contenido en carbonato, como se puede observar en el 
diagrama que relaciona CaO, TOC y SiO2 (Fig. 8.70).  
Figura 8.70.- Diagrama triangular de TOC, CaO y SiO2 obtenido de la combinación de los diagramas de 
Brumsack (1989) y Dellwig et al. (1999). 
Se han obtenido únicamente dos datos de la relación C/N para esta facies. En el sondeo de 
Benicasim ésta indica que la materia orgánica procede de algas (Meyers e Ishiwatari, 1993, 1995; 
Meyers y Teranes, 2001; Meyers, 2003; Cohen, 2003), mientras el valor de la muestra del sondeo C8 
señala un origen de mezcla plantas vasculares y algas (según los criterios de Meyers e Ishiwatari, 
1993, 1995; Meyers y Teranes, 2001; Meyers, 2003; Cohen, 2003), posiblemente esto se deba a la 
presencia de restos de raíces.  
La relación C/S, que, como ya hemos visto, determina la calidad del agua (Berner, 1982; Berner 
y Raiswell, 1984; Raiswell y Bener, 1986) muestra valores típicos de mezcla de aguas dulces y 




marinas (Fig. 8.71). El índice de correlación de las muestras del sondeo C3 (R=0,79%) es bajo, por lo 
que es posible que uno de los elementos químicos tenga dos orígenes. La pendiente de la curva 
dibujada se asemeja más a la de las aguas dulces (Fig. 8.71), por lo que posiblemente estas hayan 
tenido una mayor influencia.  
Figura 8.71.- La relación C orgánico y S total muestra la influencia que tienen las aguas marinas sobre la 
formación de las caráceas. 
El análisis multivariante del conjunto de las muestras disponibles revela relaciones muy 
similares de la variable carbonática (Ca, Mg y Sr) con las variables orgánica (P, PPC, S) y detrítica 
(Si, Al, Na y K), representadas por la Cp1 y Cp2 (varianzas del 37,95 % y 33,77 %, respectivamente), 
(Fig. 8.72). Estas dos componentes principales prueban que la entrada de minerales detríticos y la 
acumulación de materia orgánica inhiben la precipitación de la calcita.  
La Cp1 refleja además que la calcita tiende a asimilar Sr y Mg durante su formación, elementos 
químicos fundamentalmente salinos. La Cp2 señala que una buena parte de la calcita se forma durante 
periodos en los cuales el Mn se oxida y precipita, es decir, la precipitación de carbonato está 
favorecida por la mayor oxigenación de la columna de agua. Además, la afinidad de Fe, S y PPC 
indica que la materia orgánica se conserva en condiciones reductoras. En este caso el P se acumula 
junto a la materia orgánica, de forma que las variaciones en el contenido de nutrientes dependen 
también de la cantidad de oxígeno. 
La Cp3 (varianza del 7,78%) está compuesta por Sr, S, B y Mn e indica una relación directa 
entre la variable salina (Sr, S y B) y la oxigenación de la columna de agua (Mn).  













SiO2 -0,123 -0,957 -0,014 
Al2O3 -0,031 -0,972 -0,059 
Fe2O3 0,849 -0,236 0,015 
CaO -0,854 0,464 -0,012 
MgO -0,792 -0,291 0,019 
Na2O -0,332 -0,766 0,299 
K2O -0,269 -0,917 0,182 
MnO -0,366 0,696 0,401 
P2O5 0,778 -0,062 0,278 
SrO -0,602 0,402 0,414 
PPC 0,874 0,242 -0,182 
B 0,292 -0,158 0,549 
S 0,840 0,116 0,376 
Figura 8.72.- Representación de las variables según las dos componentes principales de la facies de caráceas 
(el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) y valores de 
la composición de las componentes principales.
Se ha realizado el análisis multivariante de las muestras de caráceas del sondeo C3 
diferenciándose entre el C inorgánico y orgánico (Fig. 8.73). El análisis señala dos posibles orígenes 
para la calcita, uno biogénico y otro bioinducido. La Cp1 (varianza 65,5%) representa la calcita 
biogénica que forma parte de la estructura de la planta (oogonios y talos) y que, al constituir partes 
duras, pueden ser transportadas antes de su sedimentación y por ello se asocian a elementos químicos 
como Si, Al, Mg y K, de origen detrítico. Esto explicaría la presencia de laminaciones y la orientación 
de los talos. 
La Cp2 representa la calcita bioinducida, que se asocia a los periodos de agua oxigenada 
(oxidación de Mn) y está  inversamente vinculada con la conservación de materia orgánica (C org) y 
con la entrada de aportes detríticos (Si y Al).  
Las dos primeras componentes indican que el crecimiento de las algas no es compatible con la 
acumulación de materia orgánica y, según la tercera componente, Cp3, tampoco se asocia a aguas  









SiO2 -0,908 0,420 0,019 
Al2O3 -0,920 0,392 0,020 
Fe2O3 0,864 0,452 0,221 
CaO -0,653 -0,755 -0,050 
MgO -0,943 -0,093 0,319 
Na2O -0,932 0,326 -0,159 
K2O -0,932 0,326 -0,159 
MnO 0,284 -0,958 -0,040 
P2O5 0,891 0,428 -0,152 
SrO -0,439 -0,743 0,504 
B 0,932 -0,326 0,159 
S 0,954 0,126 0,272 
C. org 0,705 0,700 0,118 
C. inog 0,597 -0,618 -0,511 
Figura 8.73.- Representación de las variables según las dos componentes principales de la facies de caráceas 
para las muestras del sondeo C3 analizando las relaciones entre carbono orgánico e inorgánico (el eje de 
abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) y valores de la 
composición de las componentes principales. 





Las algas calcificadas tras su muerte, fragmentación, transporte y sedimentación constituyen la 
mayor parte de estas facies. Aunque la abundancia de fragmentos de talos de charophytas, la escasez 
de otros componentes y la laminación difusa permite suponer que el transporte de los fragmentos de 
estas algas fue pequeña o nula. 
Murphy y Wilkinson (1980), en márgenes con de alta pendiente, interpretan la concentración de 
charophytas como el mayor constituyente de la plataforma margosa, entre la “turba calcárea” y las 
facies de centro de cuenca. Posteriormente, Freytet y Plaziat (1982) en márgenes lacustres tipo rampa 
de baja pendiente, relacionaron estas facies con las litofacies de “calizas micríticas” formadas por la 
llegada de debris de charophytas a la zona más profunda de los lagos. Por su parte, Treese y 
Wilkinson (1982) identificaron distintas facies dentro de la plataforma margosa, de tal forma que las 
charophytas con laminación de los depósitos fósiles podrían corresponder a las “arenas medias de 
Chara”, localizadas en la parte más somera de los lagos actuales. 
La mayor parte del carbonato de esta facies es de origen biogénico, ligado a la calcificación de 
las estructuras de las caráceas pero otra parte es bioinducido por estas mismas algas, ya que el 
incremento de las condiciones de oxigenación del agua favorece la proliferación de las algas, al mismo 
tiempo que éstas aumentan la concentración de O2 durante la fotosíntesis (Kufel y Kufel, 2002). Al 
igual que en la facies de margas (M) el incremento en tasa de asimilación de CO2 por la fotosíntesis de 
las algas favorece la precipitación de la calcita. De forma resumida, la perdida de CO2 en aguas duras, 
ricas en bicarbonato cálcico (Ca(CO3H)2), hace que la ecuación de equilibrio químico se desplace 
hacia la derecha para formar más CO2 y se incrementa la precipitación de carbonato cálcico (CaCO3). 
Ca(CO3H)2↔CaCO3+CO2+H2O 
Nuestro análisis multivariante confirma que las charophytas necesitan una agua clara, limpia y 
bien oxigenada para desarrollarse (Murphy y Wilkinson, 1980; Treese y Wilkinson, 1982; Dean y 
Fouch, 1983; Kufel y Kufel, 2002; Cohen, 2003). Estas condiciones coinciden con un aumento de la 
salinidad, aunque el exceso de sales puede disminuir la producción de las algas, es decir, soportan 
aguas restringidas salobres pero no salinas, al igual que propone Cohen (2003). Los valores de azufre 
medidos, asociados a la salinidad de las aguas, son más altos que el valor medio de lagos carbonatados 
(Kelts y Hsu, 1978); en cambio los nutrientes, relacionados con el fósforo, parecen disminuir durante 
el auge de las algas, de la misma manera que ocurre en lagos actuales (Blindow et al., 2002). Según 
Valero-Garcés et al. (1999) el P no entra a formar parte de la estructura de las algas, por lo que el 
depósito no debiera tener altas concentraciones de fosfatos.  
8.1.16. Turba (T) 
Descripción: 
Está constituida en su mayoría por turbas hémicas y sápricas de color gris oscuro a negro, 
aunque esporádicamente se han identificado niveles de turbas fíbricas rojas o pardas, en las que se 
mantiene la estructura original de la planta (Fig. 8.74). 
Contienen numerosos gasterópodos de aguas salobres (Bithynia, Limnaea, Planorbis, 
Melanopsis e Hidrobia), opérculos, charophytas, bivalvos, ostrácodos y foraminíferos. Entre los 
ostrácodos destacan Cyprideis torosa (Jones), Xestoleberis nítida y Hetrocypris salina (Brady), y 





entre los foraminíferos; Ammonia beccarii tepida (Cushman), Trychohyalus aguayoi (Bermúdez), 
Trochammina inflata (Montagu) y aff. Physalidia sp., todos ellos característicos de aguas salobres 
desde oligosalinas a mesosalinas (Usera et al., 1996a, 2002; Usera y Mateu, 1995).  
Pueden aparecer pequeños cristales de yeso dispersos y ciertos cambios en el color pueden 
interpretarse como laminación. También se distinguen raíces más modernas que atraviesan 
verticalmente el depósito.  
Se localiza en los sondeos perforados sobre los marjales (sondeos Almenara, Nules y 
Benicasim, C2, C3, C4, C7, C8, C9 y C10) y en superficie ocupando grandes extensiones de los 
marjales, junto con las facies de margas, caráceas y arcillas. 
 
Figura 8.74.- Aspecto de los materiales identificados como turbas. a) Turba hémica gruesa apoyada sobre un 
nivel de caráceas en un contacto recto, con pequeños cristales de yeso (sondeo de Nules); b) Turba hémica y 
sáprica con pequeños niveles de turba fíbrica (sondeo C7); y c) Turba hémica gruesa con presencia de 
fragmentos de gasterópodos rotos (sondeo C10). 
Las medidas realizadas con el multisensor core logger (MSCL) muestran que la densidad de la 
turba es muy baja, la más baja de todas las facies definidas, muy próxima a 1g/cm3. También se trata 
de materiales paramagnéticos, con valores de susceptibilidad magnética en torno a 0 m3/kg y 
resistividad cercana a 0 Ohm-m. 
Los minerales mayoritarios son silicatos, aunque con proporciones muy variables. La calcita 
aparece como mineral secundario pero en algunas las muestras su contenido aumenta hasta ser el 
mineral mayoritario (Tabla 8.21 y Fig. 8.75). Como minerales minoritarios están feldespatos 
potásicos, plagioclasas, aragonitos, dolomitas y yesos. Estos tres últimos pueden formarse en medios 
con condiciones de alta salinidad debido a aridez o desecación (Muller et al., 1972; Valero-Garcés et 
al., 1999), aunque lo más probable es que el aragonito proceda de los restos de gasterópodos. 




Sondeo Prof. (cm) 
Minerales 
>70% 70-50% 50-40% 40-30% 30-20% 20-10% <10% 
C 7 390  Qtz       
C 7 530     Cal, Qtz Filo  FtoK, Gyp 
C 10 149    Filo Cal  Arag Qtz 
Nules 480   Filo (Ill)    Cal, Qtz Py, Dol 
Benicasim 440   Filo (Ill, Cao)   Qtz  Cal, Py, FtoK, Plag 
Benicasim 425    Filo Cal  Qtz Gyp, Py 
Tabla 8.21.- Mineralogía de la matriz de la facies de turba. Qtz-cuarzo, Plag-plagioclasa, FtoK-feldespato 
potásico, Cal-calcita, Dol-dolomita, Py-pirita, Gyp-yeso, Filo-filosilicatos: Ill-illita y Cao-caolinita. 
 
 
Figura 8.75.- Difractograma de rayos X de una muestra de la facies de turba (T) mostrando las fases minerales 
a las que corresponden los picos de difracción. 
La composición química de esta facies es muy variable: la materia orgánica es el compuesto 
mayoritario, con gran variabilidad entre los sondeos y dentro de los mismos sondeos, así el contenido 
está entre 9,38% en sondeo de C3 y 49,45% en el sondeo de Benicasim y tienen valores varianzas muy 
altos dentro de ellos (Tabla 8.22). También se observa en los diagramas ternarios (Figs. 8.76 y 8.77). 
Además, corroborando el análisis mineralógico, los filosilicatos son ligeramente superiores a la sílice 
(Fig. 8.76), lo que se ve confirmado por la baja relación Si/Al (Tabla 8.22). El Ca, localmente, también 
puede ser abundante (Tabla 8.22 y Fig. 8.77). 
En resumen, químicamente esta facies se parece mucho a la facies de margas (M) salvo que el 
contenido en materia orgánica y elementos químicos asociados a silicatos (Si y Al) es mayor y el de 
Ca es inferior. 
Según los valores de Mg/Ca (Muller et al., 1972; Dean 1981; Dean et al., 2006) el aragonito 
procede de las conchas de los gasterópodos y no de la precipitación primaria en aguas salobres. Estos 
valores son muy similares a los obtenidos para las facies de margas (M) y, como en ellas, apuntan a 





unas condiciones de salinidad superiores a las deducidas para las facies de caráceas (C). Aun así, la 
presencia de dolomita y yeso parece indicar unas condiciones de mayor salinidad que las de los 
depósitos de margas (M). 
 C 3 C 7 C 10 S. Almenara S. Benicasim 
 µ 2  µ 2  µ 2  µ 2  µ 2  
CaO 
(%) 38,70 55,78 7,47 24,11 69,41 8,33 14,07 39,72 6,30 21,52 13,10 3,62 20,49 152,68 12,36
SiO2 
(%) 7,36 65,45 8,09 11,75 36,13 6,01 15,75 10,41 3,23 11,37 1,43 1,20 12,93 119,59 10,94
Al2O3 
(%) 3,10 13,93 3,73 4,51 4,79 2,19 7,45 2,45 1,56 2,46 0,11 0,34 4,56 14,89 3,86
Si/Al 2,83 0,32 0,56 2,63 0,18 0,42 2,13 0,05 0,23 4,78 1,30 1,14 3,23 1,34 1,16
Mg/Ca 0,07 0,00 0,06 0,16 0,01 0,11 0,14 0,00 0,06 0,11 0,00 0,02 0,13 0,00 0,06
S (%) 1,07 0,31 0,55 2,21 0,83 0,91 1,45 0,11 0,33 2,32 0,23 0,48 2,19 1,81 1,35
P2O5 
(%) 0,08 0,00 0,04 0,09 0,00 0,03 0,10 0,00 0,02 0,08 0,00 0,01 0,09 0,00 0,03
M. org 
(%) 9,38 20,52 4,53 30,36 94,45 9,72 40,94 68,15 8,25 49,45 612,87 24,76
C/N     41,27 7,59 2,76 25,15 33,40 5,78
C/S 4,56 1,08 1,04 7,23 1,87 1,37 8,83 0,00 0,05 13,96 38,16 6,18
 
Tabla 8.22.- Valores de CaO, SiO2, Al2O3, P, S y materia orgánica, y las relaciones Si/Al, Mg/Ca, C/N y, C/S. 
Dónde: µ es la media; 2 es la varianza; y  es la desviación estándar. 
Figura 8.76.- Representación de los elementos mayores (SiO2, Al2O3 y CaO) en el diagrama de Brumsack (1989) y 
en el diagrama ternario de Dellwig et al. (1999) de los compuestos Al2O3, SiO2 y TOC para la facies de turba. 
Figura 8.77.- Diagrama triangular de TOC, CaO y SiO2 obtenido de la combinación de los diagramas de 
Brumsack (1989) y Dellwig et al. (1999). 




Los elementos asociados habitualmente a la materia orgánica (S y N) presentan los valores más 
altos de las facies organógenas identificadas. El índice de correlación entre el N total y la materia 
orgánica  (R= 0,90) refleja una relación directa (Fig. 8.78) entre ambos. Los valores de la relación de 
C/N son superiores a 20 y de acuerdo con Meyers e Ishiwatari (1993, 1995), y Meyers y Teranes 
(2001), indican que la turba procede de plantas vasculares, más ricas en celulosa, y por tanto, más 
pobres en N. Del mismo modo, atendiendo a la curva de regresión, la mayor acumulación de materia 
orgánica se produce a partir de plantas ricas en celulosa, aunque en algunos puntos pudieran existir 
aportes de plantas no vasculares (Fig. 8.78). 
 
Figura 8.78.- Relación entre C orgánico y N total obtenida para las muestras correspondientes a la facies de 
turba.  
La cantidad de S es muy elevada, debido al alto contenido en materia orgánica y la presencia de 
yeso en algunas de las muestras. La relación entre S total y C orgánico (Berner, 1982; Morse y Berner, 
1995) muestra que, en el marjal de Benicasim, la sedimentación se produce en condiciones de aguas 
dulces, como ya se ha visto en la facies de margas (M). Por el contrario, en el marjal de Almenara, las 
aguas son salobres, mezcla de aguas marinas y dulces, aunque éstas últimas parecen tener mayor 
influencia en el ambiente de sedimentación, que durante el depósito la facies de margas (M) o caráceas 
(C). En este caso las pendientes de las rectas de los sondeos de Almenara, C7 y C3 son similares a la 
del límite de aguas dulces, pero en el sondeo C3 el índice de correlación de ambos elementos (R=0,63) 
es muy bajo por lo que pudiera haber dos fuentes para el azufre (S), (Fig. 8.79).  
Figura 8.79.- Relación entre C orgánico y el S total de las muestras de turbas. La pendiente de la recta de 
regresión de todas las muestras (recta roja) indica una gran influencia del agua dulce sobre la salobre. Las 
turbas del sondeo de Benicasim son de agua dulce.  





El análisis multivariante del total de las muestras de los sondeos de Almenara, Benicasim, C3 y 
C7 refleja que la relación más común entre elementos químicos (varianza del 47, 37 %) es la relación 
inversa entre el carbonato (Ca) y los siliclásticos (Si, Al, Mg, Na, K y Ti), (Fig. 8.80). Aunque 
ninguno de los dos representan los principales compuestos de la facies su relación es la que más se 
repite y, así, la sedimentación de los silicatos, aparentemente detríticos puesto que van asociados los 
filosilicatos y la sílice, inhiben la precipitación del carbonato, ya sea de origen biogénico como 
bioinducido.  
La Cp2 (19,89% de la varianza explicada) corresponde a la relación inversa de las variables 
carbonática (Ca) y de oxigenación (Mn) respecto a la variable orgánica (PPC y S) e indica que la 
sedimentación del carbonato es favorecida por la oxigenación del agua, mientras que en las 
condiciones reductoras se acumula y conserva la materia orgánica. Así pues, las condiciones más 
características de esta facies son reductoras. 
La Cp3 (10,26 % de la varianza explicada) está compuesta por la variable de los nutrientes (P), 
y es afín a los procesos de oxidación del Fe y Mn, es decir, esta componente principal indica que con 









SiO2 -0,966 0,036 -0,041 
Al2O3 -0,967 0,057 -0,001 
Fe2O3 -0,445 -0,325 0,522 
CaO 0,708 0,632 0,002 
MgO -0,797 0,238 -0,259 
Na2O -0,802 -0,007 -0,085 
K2O -0,941 0,126 0,125 
TiO2 -0,957 -0,004 -0,073 
MnO 0,330 0,500 0,585 
P2O5 -0,298 -0,047 0,710 
PPC 0,380 -0,834 -0,067 
S 0,070 -0,926 0,109 
Figura 8.80.- Representación de las variables según las dos componentes principales de las muestras 
correspondientes a la facies de turba (el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas 
la segunda componente) y valores de la composición de las componentes principales.  
Los análisis multivariantes de las muestras de turbas de cada sondeo permite distinguir tres 
variables principales que se repiten en todos los análisis: son las variables orgánica, detrítica y 
carbonática que, en general, presentan una relación inversa entre ellas (Figs. 8.81-8.84), aunque con 
algunas particularidades: 
- En el sondeo C3 (Fig. 8.81) la Cp2 indica que una pequeña parte de la materia orgánica 
estaría asociada a la sílice  y es inversa con la variable argílica, posiblemente porque ha 
sido transportada, aunque la mayor parte de la materia orgánica se acumula cuando no 
recibe siliciclásticos ni existe precipitación de carbonato (Cp1). Las dos fuentes de 
materia orgánica explican que el S y C orgánico no tengan una relación directa. La Cp3 
unifica las variables orgánica y carbonática en contra del B, que tradicionalmente se ha 
vinculado a las aguas marinas (López-Buendía et al., 1999), por lo que esta 




componente puede indicar que la acumulación de materia orgánica o la precipitación 
de carbonato es más probable en las aguas dulces.  
- En los sondeos C7 y C10 (Figs. 8.82 y 8.83) encontramos procesos muy parecidos. La 
mayoría de las muestras responden a la relación inversa del carbonato y los 
siliclásticos, mientras que el compuesto más importante, que es la materia orgánica (C 
orgánico o PPC), es contrario a estas dos. La tercera de las componentes parece indicar 
una relación inversa entre la oxigenación del agua y la aridez o salinidad (Na). 
- En el sondeo de Benicasim (Fig. 8.84) la Cp1 indica que la acumulación y 
conservación de la materia orgánica está inversamente relacionada con las otras dos 
variables, detrítica y carbonatada, aunque en este caso la variable carbonatada presenta 
diferentes orígenes. Uno de ellos está asociado a periodos de mayor oxigenación de la 
lámina de agua (afín al Mn) y otro, que se encuentra en menor cantidad (varianza del 
12,84%), puede relacionarse con la precipitación de carbonato en condiciones de 
mayor salinidad o aridez (afinidad al Mg). Esta relación podría explicar la aparición de 









SiO2 -0,740 -0,619 0,250 
Al2O3 -0,859 -0,470 0,119 
Fe2O3 -0,849 -0,443 -0,264 
CaO -0,114 0,692 -0,664 
MgO -0,452 0,796 0,383 
Na2O -0,882 -0,286 0,364 
K2O -0,925 -0,353 -0,049 
TiO2 -0,960 -0,239 -0,119 
MnO -0,936 0,093 -0,221 
P2O5 0,427 -0,778 -0,256 
SrO -0,716 0,644 0,006 
B 0,361 -0,490 0,751 
S 0,093 -0,801 -0,557 
C. org 0,682 -0,586 -0,402 
C. inog -0,338 0,226 -0,836 
Figura 8.81.- Representación de las variables según las dos componentes principales la facies de turba (T) en el 
sondeo C3 (el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) 









SiO2 -0,927 0,233 -0,208 
Al2O3 -0,936 0,315 -0,018 
Fe2O3 -0,553 -0,369 0,692 
CaO 0,890 0,439 -0,009 
MgO -0,905 0,353 -0,132 
Na2O -0,854 0,398 0,151 
K2O -0,885 0,401 -0,007 
Cr2O3 -0,426 -0,093 0,065 
TiO2 -0,955 0,139 -0,200 
MnO 0,582 0,542 0,285 
P2O5 -0,195 0,777 0,502 
SrO 0,849 0,448 0,137 
BaO -0,747 0,325 -0,190 
S -0,247 -0,897 0,285 
B -0,484 0,493 0,304 
C.inorg 0,831 0,535 -0,082 
C.org -0,331 -0,890 0,064 
Figura 8.82.- Representación de las variables según las dos componentes principales la facies de turba (T) en el 
sondeo C7 (el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) 
y valores de la composición de las componentes principales. 













SiO2 -0,896 0,363 -0,167 
Al2O3 -0,829 0,376 0,069 
Fe2O3 0,229 -0,530 -0,700 
CaO 0,800 0,553 -0,019 
MgO -0,560 0,477 0,063 
Na2O -0,623 -0,108 0,719 
K2O -0,706 0,343 -0,512 
TiO2 -0,874 0,384 0,018 
MnO 0,424 0,125 -0,592 
P2O5 -0,661 -0,543 -0,396 
SrO 0,863 0,007 0,284 
BaO -0,555 -0,358 -0,154 
PPC -0,147 -0,946 0,168 
B -0,499 0,165 -0,024 
S -0,560 -0,750 0,193 
Figura 8.83.- Representación de las variables según las dos componentes principales la facies de turba (T) en el 
sondeo C10 (el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda componente) 









SiO2 0,859 0,476 0,176 
Al2O3 0,926 0,315 0,152 
Fe2O3 0,903 0,125 0,246 
CaO -0,260 -0,130 -0,860 
TiO2 0,887 0,353 0,257 
K2O 0,898 0,407 0,148 
MgO 0,578 0,108 -0,789 
Na2O -0,961 0,056 0,161 
C. org -0,988 0,110 0,073 
C. inorg 0,634 -0,656 -0,159 
S -0,961 0,019 0,220 
N -0,891 0,218 0,193 
Mn 0,331 -0,868 0,258 
P 0,070 -0,880 0,385 
Sr 0,603 -0,743 -0,074 
Figura 8.84.- Representación de las variables según las dos componentes principales la facies de turba (T) en el 
sondeo de Benicasim (el eje de abscisas representa la primera componente y el eje de ordenadas la segunda 
componente) y valores de la composición de las componentes principales. 
Interpretación: 
La facies de turbas (T) parece reflejar unas condiciones lacustres con llegadas de aportes 
detríticos y episodios de cierta aridez. Los análisis multivariantes muestran que la acumulación de la 
turba está influenciada por la llegada de detríticos, posiblemente porque es un factor limitante en el 
desarrollo y proliferación de plantas vasculares y, por tanto, también afecta a su acumulación.  
Otro factor determinante en la conservación de la turba es la oxigenación del agua de la cuenca. 
La oxigenación de la columna de agua favorece la oxidación de la materia orgánica, mientras que la 
anoxia la inhibe y permite que ésta se conserve; pero además condiciona el desarrollo de las plantas 
vasculares ya que la buena oxigenación favorece la precipitación de carbonato y no la expansión de las 
plantas vasculares. En las turbas sápricas, que implican una mayor degradación, se encuentran pocos 
gasterópodos, lo que apoya la escasez de oxígeno del medio, ya que estas condiciones son 
desfavorables para la epifauna. Igualmente, el aumento de los nutrientes (P) parece ser mayor durante 
los periodos de mayor oxigenación (oxi-hidróxidos de Mn y Fe), en los cuales la fauna pudo proliferar 
en estos ambientes y preservarse en el registro.  
Además, el análisis multivariante ha permitido observar que, en determinados lugares como en 
las turbas del sondeo C3, parte de la turba ha sufrido transporte antes de acumularse, lo que induce a 
pensar en corrientes u oleaje que remueven parte de esta materia orgánica en suspensión.  




Las condiciones de salinidad, deducidas a partir de los datos geoquímicos, corresponden a aguas 
salobres con una fuerte influencia de agua dulce continental para el marjal de Almenara y, en aguas 
dulces en el marjal de Benicasim. Ahora bien la presencia de dolomita y yeso en alguna de las 
muestras, junto a los análisis multivariantes, parecen indicar que había episodios más áridos, aunque 
no implicaran la completa desecación. La fauna recogida señala unas condiciones de aguas salobres 
con un amplio rango de salinidades. Pero al igual que Cearreta (1993), Usera et al. (2002), Blázquez 
(2003) y Amorosi et al., (2004), el foraminífero Trochammina inflata (Montagu) se reconoce en las 
zonas con mayor contenido en arcillas indicando depósitos de borde de lagunas costeras e, incluso, se 
le ha utilizado como indicador de la transición de aguas dulces a salobres (Horton et al., 1999). Según 
las recopilaciones de gasterópodos recolectados en las turberas de la zona (Madurga, 1973; Collado y 
Robles, 1983), se deducen un amplio rango de salinidades. Concretamente, Collado y Robles (1983) 
proponen distintos rangos de salinidad según las asociaciones de gasterópodos; Hidrobia cf. acuta - 
Limnaea peregra pueden encontrarse en salinidades de entre 10- 14 ‰ pero Bithyinia sp. – Lymnaea 
palustres no soportan valores superiores al 3 ‰.  
En resumen, las turbas se forman en los bordes de las zonas lacustres, como las pequeñas 
lagunas activas actuales que están bordeadas por plantas vasculares acuáticas (Phragmites, Fig. 8.85).  
Figura 8.85.- Laguna (Stany) de Almenara.  
Atendiendo al modelo de facies propuesto por Murphy y Wilkinson (1982) y Treese y 
Wilkinson (1982) para lagos con márgenes abruptos, estas facies se formarían en la parte más alta de 
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La zona eulitoral incluye las facies de arcillas grises y/o calizas brechoides, ambas con 
evidentes rasgos de exposición subaérea. La formación la facies se da en un área que se inunda 
esporádicamente, o anualmente, y constituye la zona externa o periférica del lago, también puede 
denominarse palustre (Fig. 9.99), (Freytet y Plaziat, 1982; Freytet, 1984; Tucker y Wright, 1990; 
Wright y Platt, 1995; Alonso Zarza, 2003). 
En el cinturón infralitoral (Fig. 8.99) crecen una abundante vegetación vascular que, al morir, 
inducen unas condiciones reductoras que favorecen la acumulación de materia orgánica, y por tanto, la 
formación de los depósitos de turbas. La anoxia necesaria para la formación de las turbas no requiere 
producirse en un lago muy profundo, o estratificado, sino que se alcanza por la alta velocidad de las 
reacciones de descomposición de la materia orgánica y la aceleración de la tasa de consumo de 
oxígeno, que acaba siendo retirado a mayor velocidad de lo que es adquirido. Este cinturón de 
vegetación actúa como una pantalla que atrapa el sedimento e impide que los aportes detríticos lleguen 
hasta el lago.  
En este mismo cinturón, o en transición con el siguiente, que según Glenn y Kelts (1991) se 
caracteriza por permanecer siempre inundado excepto puntualmente debido a variaciones del nivel del 
lago de periodo largo, se forman las margas o fango carbonático. Están constituidas por la 
precipitación bioinducida de carbonato de la fotosíntesis de las plantas y algas, del carbonato 
retrabajado de las carofitas, ostrácodos y gasterópodos y de los restos dispersos de materia orgánica de 
las plantas vasculares (Tucker y Wright, 1990; Platt y Wright, 1991). 
La facies de caráceas es equivalente a la zona sublitoral (Glenn y Kelts, 1991) y se caracteriza 
por encontrarse siempre en condiciones subacuáticas. Se forman en aguas limpias, claras, y por tanto, 
más oxigenadas, es decir, en las zonas interiores del lago (Fig. 8.99). Las acumulaciones laminadas de 
los elementos esqueléticos de las caráceas indican que el lago es lo bastante grande como para que se 
forme oleaje durante periodos de viento de tormentas capaz de afectar y remover el fondo. 
Geoquímicamente, los depósitos de caráceas muestran una tendencia a formar hidróxidos de Mn, lo 
que refleja el incremento en la oxigenación de la columna de agua. 
Durante los periodos de nivel del lago bajo, el cinturón de facies se reduce y la extensión del 
lago decrece. Este descenso del lago elimina las facies más profundas, predominando las facies de 
litoral. Lo normal, entonces, es que las plantas vasculares colonicen todo el lago, el agua se enturbie y 
desciende el oxígeno, se dan condiciones de anoxia y no puedan desarrollarse grandes praderas de 
caráceas, por lo que predominan margas (o fangos) y turbas (Fig. 8.99). 
Los datos geoquímicos y la fauna apuntan a lagos de aguas salobres, aunque de baja salinidad, 
con mucha influencia del agua dulce procedente de los acuíferos pliocenos y mesozoicos en el margen 
occidental, donde predominan las turbas y con mayor influencia del agua marina en los márgenes 
orientales, donde predominan las caráceas. Pero estas condiciones son diferentes entre los humedales 
de Almenara-Nules y Benicasim, pues en este último caso la salinidad es muy baja, posiblemente 
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8.3.3. Llanura fluvial 
El registro sedimentario de las desembocaduras de los ríos Mijares y Palancia está constituido 
únicamente por depósitos fluviales de ríos trenzados o braided de gravas (Figs. 8.110a y 8.110b). El 
trabajo de campo y los sondeos sólo nos han permitido reconocer las facies y asociaciones que se 
encuentran sobre el nivel del mar actual (zona continental); compuestas por depósitos fluviales sin que 
se hayan podido distinguir depósitos marinos o costeros que nos indiquen un ambiente con influencia 
marina; por ello, describimos el medio como una llanura fluvial de un río entrelazado de gravas.  
Según los modelos establecidos por Miall (1996) las llanuras fluviales corresponden a un 
modelo denominado “entrelazado somero de gravas”, puesto que la cartografía muestra unas llanuras 
de inundación muy extensas con cauces rectilíneos con abundantes formas de fondo (barras) e islas 
separadas por cicatrices (Figs. 8.110c a 8.110f). Estos cauces están ligeramente encajados, con 
pequeños escarpes, sobre antiguas islas, que esporádicamente son superadas por las crecidas y 
retrabajadas. Los ríos entrelazados someros de gravas se caracterizan por canales inestables de baja 
sinuosidad y muy poca profundidad, cuyos bordes son difíciles de identificar como en este caso. La 
presencia de facies arenosas hacia la parte superior de la serie, parece indicar una tendencia hacia un 
sistema entrelazado más profundo. La sedimentación que se produce cuando las avenidas superan los 
márgenes de los cauces y los depósitos se extienden sobre las llanuras costeras pleistocenas lo que les 
confiere una morfología ligeramente cóncava (Figs. 8.110a y 8.110b).  
El comportamiento actual de estos ríos es tipo rambla, con ausencia de flujo durante buena parte 
del año y eventos esporádicos de inundaciones con grandes aportes siliclásticos que llegan hasta el 
mar. Pero el material siliclástico aportado por las cuencas de drenaje no es suficiente para que se 
desarrollaran deltas como ocurre en otros ríos mediterráneos: Ebro, Llobregat, Rodano, etc.; de forma 
que sólo queda preservado el sistema fluvial porque los aportes no son continuados y según llegan al 
mar son rápidamente redistribuidos por la deriva litoral NNE-SSO.  
Este proceso queda registrado en la actualidad por la gradación del tamaño de grano y la 
pendiente de las playas según nos alejamos de las desembocaduras (Fig. 8.111). En las zonas 
meridionales, más próximas a la desembocadura, las playas están formadas por cantos y bloques con 
pendientes altas (Fig. 8.112a) mientras que al alejarse de las desembocaduras las playas son de arena y 
baja pendiente. En las mismas desembocaduras de los ríos, durante este periodo de estiaje se desarrolla 
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8.4. EVOLUCIÓN SEDIMENTARIA Y RECONSTRUCCIÓN PALEOGEOGRÁFICA 
8.4.1. Evolución sedimentaria 
Este apartado se ha subdividido en dos epígrafes con la intención de distinguir entre dos escalas 
de trabajo y las herramientas utilizadas en cada una de ellas. El primer epígrafe analiza el registro 
holoceno a partir de los criterios de la estratigrafía, distinguiendo parasecuencias. En el segundo se 
analizan secuencias menores dentro de estas parasecuencias, a partir de las variaciones geoquímicas, 
principalmente, en los humedales costeros.  
8.4.1.1. Correlación y secuencialidad 
El relleno holoceno se distribuye en dos áreas: una entre los relieves mesozoicos y las llanuras 
costeras, compuesta por depósitos de abanicos aluviales de poca extensión, y otra en las zonas bajas o 
distales de los abanicos aluviales pleistocenos, formada por los depósitos de playas-barrera y llanuras 
fluviales. 
Los abanicos aluviales, aparecen aislados con afloramientos de mala calidad, por lo que no se ha 
podido establecer su arquitectura y evolución, es decir, no se han distinguido secuencias que pudieran 
permitirnos correlacionarlos con el registro de los otros ambientes sedimentarios holocenos. 
Únicamente en la zona Norte de Benicasim, las relaciones cartográficas han permitido integrarlos en el 
modelo evolutivo de relleno de las llanuras costeras. 
Por su parte los depósitos de playa-barrera y llanura fluvial rellenan cuatro pequeñas cuencas 
limitadas por los depósitos aluviales pleistocenos (Fig. 8.113). Las cuencas de Almenara-Nules y 
Benicasim se encuentran rellenas por sedimentos de playa-barrera, mientras la de los ríos Palancia y 
Mijares se rellenaron por sedimentos de llanura fluvial. 
En el registro sedimentario de las cuencas de Almenara-Nules y Benicasim se han distinguido 
seis intervalos estratigráficos, equivalentes en edad y que cumplen el concepto de secuencia definido 
“como una sucesión de estratos depositados durante un ciclo completo de cambio en el espacio de 
acomodación o aporte de sedimentos” propuesto por Catuneanu et al. (2009). Los tres intervalos 
inferiores o más antiguos están compuestos por depósitos de ambientes marinos litorales (playa o 
lagoon) y continentales (lagunas costeras o manto de arroyada), por lo que los límites de los intervalos 
difieren entre unos u otros depósitos. Así, si es marino litoral el límite está constituido por 
interrupciones sedimentarias, mientras si es continental está asociado a superficies de máxima 
regresión. Los tres intervalos superiores o más modernos están formados por depósitos continentales, 
fundamentalmente de lagunas costeras, de forma que los límites de los intervalos son superficies de 
máxima regresión. Por tanto, en la descripción de las tres secuencias inferiores se distinguirá entre 
secuencias litorales y continentales, y para las tres últimas se agruparán. La correlación de estos 
intervalos estratigráficos entre los sondeos se ha apoyado en las dataciones radiométricas. 
En el registro fluvial de las cuencas de los ríos Palancia y Mijares no se han podido reconocer 
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Está constituida por sedimentos de playa que se apoyan sobre sobre los depósitos aluviales 
pleistocenos. En el sondeo de Almenara está formada por la repetición de facies de playa, foreshore y 
backshore, que alcanzan 4 m de potencia y se apoyan sobre un potente paleosuelo (en el sondeo entre 
20,30 y 16,30 m de profundidad). En el sondeo de Benicasim el espesor de la parasecuencia es muy 
superior, en torno a 7 m, y predominan las facies más profundas, shoreface y foreshore (profundidad 
en el sondeo entre los 12,15 y 5,50 m). En este caso la base la secuencia está constituida por un 
potente lag de conchas superpuesto a un paleosuelo pleistoceno y representa las condiciones más 
profundas de la cuenca.  
En el sondeo de Almenara dentro de la parasecuencia se han reconocido cinco secuencias 
menores, que se componen de la repetición de las facies de foreshore y backshore y representan la 
superposición de playas. La tendencia general de todo el conjunto es progradante, así a techo de la 
parasecuencia dominan las facies backshore (Fig. 8.114).  
El inicio de la sedimentación de esta parasecuencia se ha datado en 10.832 a cal BP en la base 
del sondeo de Almenara (20,19 m de profundidad en el sondeo). 
Parasecuencia 2 
El límite inferior de la parasecuencia está marcado por una interrupción en la sedimentación, 
reconocible por la precipitación de carbonato alrededor de raíces en las facies de backshore y por un 
cambio brusco de facies respecto a la parasecuencia anterior. Consiste en la superposición de facies de 
lagoon abierto sobre facies de arenas cementadas de backshore, que interpretamos como la 
progradación rápida de las facies de playa hacia zonas orientales debido a la elevación rápida del nivel 
del mar y un gran aporte siliclástico. La subida del nivel del mar tras un periodo de estabilización 
permitió la conservación de las facies expuestas del backshore que constituyen la parte alta del cordón 
litoral, y un relieve positivo (por encima del nivel de base), sobre el que se dispusieron las facies de 
lagoon abierto, que se depositan por debajo del nivel de base. Durante este ascenso la cantidad de 
aportes que llegaron a las playas tuvo que incrementarse para mantener una tendencia progradante 
respecto a la parasecuencia anterior. 
En el sondeo de Almenara presenta un espesor de 4 m (en el sondeo entre los 16,30 y 11,90 m 
de profundidad) y está constituida por una misma facies, si bien los análisis paleontológico y 
geoquímico muestran una tendencia en la vertical hacia condiciones de lagoon más restringidas. 
En el sondeo de Benicasim, las facies internas de una laguna costera se superponen sobre las 
facies de lagoon corroborando la tendencia progradante de la parasecuencia. La potencia de la 
parasecuencia en este caso está en torno a los 70 cm (Fig. 8.114), aunque no hubo una buena 
recuperación del testigo. 
Los resultados de las dataciones sobre fragmentos de bivalvos y sedimentos ricos en restos 
orgánicos de la parasecuencia, se han descartado por su posible contaminación con carbono antiguo. 
Por tanto, la edad de la parasecuencia se ha obtenido a partir de la correlación con la parasecuencia 2 
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La parasecuencia tiene una potencia superior a 6 m y muestra una tendencia progradante. Los 
depósitos de playa evolucionan, en la vertical, desde las facies shoreface hacia foreshore, 
superponiéndose finalmente las facies traseras de la playa compuesta por los depósitos carbonáticos de 
borde de lago o palustres. Este último cambio vertical de facies está representado como un límite neto, 
pero debido a problemas en la recuperación del testigo se desconoce su verdadera naturaleza. A partir 
del techo de esta parasecuencia dominan los ambientes lacustres y la sedimentación continental se 
registra en todos los sondeos. 
Secuencias continentales 
Las parasecuencias continentales están compuestas por depósitos lacustres costeros y mantos de 
arroyada, con alguna intercalación de depósitos litorales, como los washover fan. Constituyen la 
mayor parte del registro holoceno en los marjales.  
También los depósitos continentales se han subdividido en niveles estratigráficos de menor 
orden. Los niveles están limitados por superficies de máxima regresión, que según Catuneanu (2002, 
2006) pueden definir los límites de parasecuencia de Van Wagoner et al. (1988). Según Embry y 
Johannessen (1992) estas superficies de máxima regresión son las superficies más importantes de 
interrupción sedimentaria.  
Se han distinguido seis parasecuencias; las tres más antiguas se han reconocido en los sondeos 
cortos del margen septentrional de la cuenca de Almenara-Nules, donde se alcanzó la base de la serie 
holocena. Las tres últimas paresecuencias, más actuales, se distinguen en todos los registros holocenos 
tanto de la cuenca de Almenara-Nules como en la cuenca de Benicasim. 
Parasecuencia 1 
Equivalente a la parasecuencia 1 de depósitos litorales es la que presenta el peor registro 
continental puesto que en muchos de los sondeos cortos no ha llegado a cortase el límite inferior. Está 
constituida por mantos de arroyada, depositados sobre un paleosuelo desarrollado a techo de los 
depósitos detríticos del Pleistoceno (Fig. 8.115).  
En conjunto, la parasecuencia muestra una tendencia ligeramente progradante en la vertical, 
marcada por un suave incremento granulométrico y un aumento en el contenido de cantos hacia el 
techo. El mayor número de cantos y los de mayor tamaño se ubican en la zona Nules (sondeos de 
Nules y C2) donde, además, la parasecuencia tiene los mayores espesores, en torno a 1,50 m. En las 
restantes áreas los cantos aparecen de forma dispersa y predominan los limos y arenas. A techo de los 
sondeos C4 y C7 se observa un pequeño paleosuelo freático, con moteados y concentración de 
carbonato.  
Parasecuencia 2 
El límite inferior de la parasecuencia viene marcado por un cambio de tendencia en la 
sedimentación de los mantos de arroyada o por la instauración de facies lacustres, tras la interrupción 
sedimentaria que representa el paleosuelo freático (sondeos C4 y C7), (Fig. 8.115).  
Dentro de la cuenca de Almenara-Nules se pueden diferenciar dos áreas según el tipo de 
depósito que forma la parasecuencia. El área norte (sondeos C2, C3, y Nules) se caracteriza por 
depósitos de mantos de arroyada que, en conjunto, tienen una tendencia retrogradante con disminución 




del tamaño de grano y de la cantidad de cantos. La parasecuencia concluye con un paleosuelo de 
origen freático, que señala una interrupción sedimentaria durante un periodo de niveles freáticos altos 
y constantes.  
La parasecuencia en el borde sur de la cuenca (C4 y C7) está constituida por depósitos de 
margen de lago seguidos de lago somero que, en conjunto, indican la expansión del humedal y la 
retrogradación de facies. La parasecuencia termina con sedimentación de facies de borde de lago, que 
indican unas condiciones más estables y una tendencia progradante o de relleno del humedal.  
Según las dataciones radiométricas, la base de la parasecuencia está en torno a los 9.000 a cal 
BP y el techo está datado en ca. 7.400 a cal BP (Fig. 8.115). Edades que también otorgamos para los 
límites de la parasecuencia en el registro marino litoral. 
Parasecuencia 3 
En la cuenca de Almenara-Nules, la disposición vertical de las facies al inicio de la 
parasecuencia permite distinguir dos áreas. En el borde norte de la cuenca (sondeos C3, C2 y Nules, 
fig. 8.115), por encima del paleosuelo, se depositan arcillas de margen de lago, sobre las que se 
superponen secuencias menores de facies lacustres cada vez más profundas. Mientras en el borde sur 
(representado por los sondeos C4 y C7) sobre las facies de turbas de la parasecuencia anterior se 
depositan sobre una superficie ligeramente erosiva niveles de caráceas que son facies lago interno. En 
ambas áreas la tendencia inicial de la parasecuencia es ligeramente retrogradante, se produce la 
inundación de las lagunas costeras y la expansión de la extensión del lago, sobre todo en la zona norte. 
La diferencia radica en que en la zona sur la inundación es rápida y en el borde septentrional es más 
gradual.  
En la cuenca de Benicasim, en el sondeo del mismo nombre, la parasecuencia 3 comienza con la 
instauración de los depósitos continentales. La parasecuencia muestra en su parte inicial una tendencia 
retrogradante con expansión del humedal, y se depositan facies de lago externo y sobre ellas facies 
lacustres cada vez más profundas, hasta llegar a un potente nivel de caráceas (Fig. 8.116).  
Tras la inundación de ambas cuencas, la sedimentación continúa con facies cada vez más 
someras, primero margas o fangos carbonáticos y, finalmente, turbas. La tendencia de la última parte 
de la parasecuencia es progradante y señala la progresiva colmatación de los humedales. La potencia 
es muy similar en todos los sondeos, entre 0,5 y 1 m. 
En la cuenca de Almenara, la edad de la parasecuencia está limitada por el techo de la 
parasecuencia anterior, que ha sido datado aproximadamente en 7.400 a cal BP y la base de la 
posterior, alrededor de los 5.800 a cal BP. En el sondeo de Nules se ha podido datar un nivel 
inmediatamente encima del depósito de caráceas, en ca. 6.770 a cal BP. En el sondeo de Benicasim el 
techo de la parasecuencia arroja una edad ca. 5.900 a cal BP, una edad muy próxima a la de la base de 
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escala temporal junto a la heterogeneidad en las condiciones de sedimentación a techo de la primera 
secuencia, se ha optado por incluirlas en la misma parasecuencia. Estas secuencias menores están 
compuestas de base a techo por depósitos lacustres profundos, principalmente facies de caráceas o 
margas, sobre los que se apoyan sedimentos de ambientes más someros, depósitos de turbas o arcillas 
turbosas, y en el sondeo de Nules, arcillas. La tendencia inicial de estas secuencias menores es la 
inundación y expansión de los humedales, y la posterior progradación de las facies someras que los 
rellenan. En conjunto, la parasecuencia presenta un comportamiento somerizante, puesto que la 
secuencia inferior predominan las facies lacustres más profundas y con mayores espesores, y en la 
superior son más abundantes las facies más someras. (Fig. 8.115). 
Localmente, en el borde suroriental de la cuenca de Almenara (sondeos de Almenara, C7 y C8 
(Figs. 8.115), la parasecuencia está formada por depósitos de washover-fan cubiertos por facies 
turbosas. La disposición vertical de las facies señala una retrogradación rápida en la base de la 
secuencia y posterior progradación de los ambientes lacustres. Las potencias que presenta la 
parasecuencia en los sondeos de Almenara y C7 son de 4 m y 1,20 m, respectivamente, y por tanto, 
son mucho mayores que las de los depósitos lacustres de la cuenca de Almenara-Nules, donde la 
potencia media está alrededor de 0,7 m. 
En el sondeo Benicasim, la parasecuencia tiene una potencia de 1,50 m y está compuesta por 
dos secuencias menores, progradantes, de facies lacustres. La inferior también se puede subdividir en 
dos (Fig. 8.116). La tendencia es muy similar a la observada en la zona de Almenara-Nules: se 
advierte una retrogradación rápida, aunque con componente agradante, que mantiene las condiciones 
de sedimentación muy similares durante la formación de la primera secuencia menor y posteriormente 
una tendencia hacia la somerización, o progradación, que incluye la segunda de las secuencias 
menores. Lateralmente, en el sondeo C6, la parasecuencia está compuesta de facies progradantes de 
playa sobre las que se forma un paleosuelo que marca la interrupción sedimentaria y límite de la 
parasecuencia. En este caso el espesor de la parasecuencia supera los 2,5 m aunque no se ha 
recuperado la base.  
Las dataciones de la base de la parasecuencia en los sondeos C3 y C7, y en el techo de la 
parasecuencia anterior del sondeo de Benicasim, muestran que el inicio de la sedimentación se produjo 
alrededor de los 5.800 a cal BP. Y finalizó, según las dataciones en los sondeos C4, C6 y Almenara, en 
torno a los 3.500-3.600 a cal BP.  
Parasecuencia 5 
El límite inferior de la parasecuencia se ha situado en un cambio de tendencia marcado por la 
superposición de facies profundas de lago (caráceas o fangos carbonáticos con abundantes restos de 
caráceas) sobre facies de margen (turbas arcillosas o arcillas). Únicamente en el sondeo C6 el límite es 
una interrupción sedimentaria reconocible por un paleosuelo (Fig. 8.116). La superposición de los 
depósitos lacustres indica que la inundación de los sistemas lacustres, y su expansión, fue un proceso 
rápido, aunque su máximo desarrollo no llegó hasta la parte alta de los niveles de caráceas, puesto que 
en la base de ellos suelen encontrarse fangos carbonáticos y algún nivel turboso de poco espesor. 
La parasecuencia muestra una tendencia progradante: sobre la base formada por facies 
profundas, se depositan facies lacustres más someras, principalmente turbas, arcillas turbosas e incluso 
facies de mantos de arroyada (Figs. 8.115 y 8.116). En ciertas áreas, igual que en el caso anterior, la 
parasecuencia puede subdividirse en dos secuencias menores progradantes. 




En la cuenca de Almenara-Nules, según la composición de la parasecuencia se pueden 
distinguir dos áreas: la norte (sondeos de Nules, C2 y C3), donde la parasecuencia consta de al menos 
dos secuencias menores progradantes, reconocibles por la alternancia de depósitos lacustres y mantos 
de arroyada; y la sur (C4 y C7), donde la parasecuencia está compuesta por una única secuencia 
representada exclusivamente por facies lacustres. En especial, en el sondeo C4 el techo de la 
parasecuencia se ha distinguido un cambio litológico a partir de las variaciones de susceptibilidad 
magnética y densidad puesto que no se advierte visualmente (Anexo II). La potencia de la 
parasecuencia en las dos áreas es diferente, aproximadamente 1 m en el Norte y menos de 0,5 m en el 
Sur. 
En la cuenca de Benicasim, y específicamente en el sondeo central (sondeo de Benicasim), la 
parasecuencia está formada por facies lacustres con una tendencia retrogradante y posterior 
somerización de las facies de lago externo. En el borde suroriental (sondeo C6) la parasecuencia está 
compuesta por depósitos de mantos de arroyada limitados por paleosuelos, que indican una 
estabilización del nivel de base. El espesor de la parasecuencia en ambos casos es muy semejante, en 
torno a 0,75 m. 
El límite inferior de la parasecuencia en la cuenca de Almenara ha sido datado alrededor de 
3.553 a cal BP. En Benicasim, a partir de la datación de la base del sondeo C10 (extrapolado al sondeo 
de Benicasim, Fig. 8.116) se ha obtenido una edad de 3.549 a cal BP. La edad del techo de la 
parasecuencia, determinada a partir del cálculo de la tasas de sedimentación de los sondeos, se ha 
acotado entre 2.100 y 1.800 a cal BP.  
Parasecuencia 6 
El inicio de la última de las parasecuencias se caracteriza por una nueva inundación identificada 
por la sedimentación de facies de lago intermedio, margas y turbas, sobre las facies de margen de lago 
o aluviales, arcillas y limos pardos de la parasecuencia anterior. En relación con las anteriores 
parasecuencias, la profundidad y la expansión de los lagos es menor, puesto que llegan a formarse 
praderas de caráceas en el fondo. 
En el sondeo de Almenara la rápida retrogradación costera se reconoce por una nueva entrada 
de depósitos litorales, washover-fan, sobre las facies lacustres de la parasecuencia anterior (Fig. 
8.115). Mientras, en la cuenca de Benicasim la retrogradación es más progresiva: concretamente en el 
sondeo C6, sobre el paleosuelo, se depositan facies lacustres con tendencia retrogradante hasta la 
sedimentación de las facies de lago intermedio, de margas o fangos con restos de caráceas (Fig. 
8.115).  
La posterior evolución vertical de depósitos lacustres, en ambas cuencas, muestra una tendencia 
progradante o colmatación de todos los humedales costeros exceptuando en el área del sondeo C7. En 
algunas zonas, como el borde norte de la cuenca de Almenara-Nules o Benicasim, la sedimentación 
finaliza con la llegada de los mantos de arroyada. 
Los espesores varían desde 1 m en borde norte de la cuenca de Almenara-Nules y cuenca de 
Benicasim, y los 0,5 m en las zonas donde la parasecuencia está compuesta únicamente por depósitos 
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Cuencas de los ríos Palancia y Mijares 
El registro del relleno de las cuencas de los ríos Palancia y Mijares está compuesto únicamente 
por depósitos fluviales, lo que indica que la influencia del río ha dominado sobre la acción de mar 
durante todo el Holoceno. Sólo se cuenta con datos de un sondeo para cada una de las llanuras 
fluviales y la recuperación en ambos casos ha sido mala de modo que no hemos podido distinguir 
intervalos estratigráficos claros que permitan reconstruir las variaciones relativas del nivel del mar.  
En ambos sondeos se observa una distribución vertical de facies muy semejante (Fig. 8.121). En 
los dos primeros tercios de la serie holocena el registro está compuesto por secuencias de relleno de 
canales fluviales de 2 y 3 m de potencia superpuestos, con una tendencia agradante (Fig. 8.121). Se 
interpreta que el nivel de base asciende a la misma velocidad que se compensa por los aportes 
terrígenos procedentes de los ríos (Fig. 8.122). Mientras el tercio superior de la serie está compuesto 
por depósitos de canal de granulometrías más finas y espesores en torno al metro de potencia, con 
tendencia estrato y granodecreciente. Esta disminución progresiva del tamaño de los canales junto a la 
sedimentación a techo de los depósitos de llanura de inundación, se interpretan como una tendencia 
retrogradante para este tramo (Fig. 8.121). Esta tendencia indica que el nivel de base sigue 
ascendiendo pero más lentamente y el espacio de acomodación que se crea es menor. Parece que las 
variaciones relativas del nivel de base son de menor rango que el conjunto inferior, como máximo del 
orden del metro de altura que es el tamaño máximo de las secuencias de relleno y abandono de los 
canales. También los aportes fluviales son menores y de granulometría más pequeña; esta progresiva 
disminución del tamaño de clastos puede deberse a un factor alociclíco, como es la disminución de las 
precipitaciones. En síntesis, la creación de espacio de acomodación durante esta parte, aun siendo 
menor que en el periodo anterior, no parece ser compensado por los aportes fluviales y el conjunto es 
retrogradante (Fig. 8.122). 
Siguiendo la nomenclatura de la estratigrafía secuencial, aun no pudiéndose aplicar en sentido 
estricto (Mitchum et al., 1977; Galloway, 1989), parece que el primer tramo, donde la velocidad de 
ascenso del nivel del mar es alta, correspondería al cortejo sedimentario transgresivo holoceno (TST) 
y el segundo, donde la velocidad es mucho menor, se trata del cortejo sedimentario de alto nivel 
(HST). 
La datación de C14 de las conchas de gasterópodos del sondeo Palancia muestra que el límite 
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los elementos redox (Mn, Fe y S) refleja las variaciones del nivel de los lagos, y por ello de las 
variaciones del nivel del mar de las que depende. No obstante, el clima, y fundamentalmente las 
precipitaciones, pueden influir en las condiciones de salinidad del agua del lago, incrementando o 
disminuyendo los aportes de agua dulce subterránea o de agua marina por intrusión salina, de manera 
que se han analizado las posibles anomalías de elementos salinos (Mg, Na, Sr y S) que son buenos 
indicadores de la intrusión marina (Giménez, 1994; Morell et al., 1996; Giménez y Morell, 1997; 
Tuñon, 2000) y, por tanto, permiten discriminar entre ambos orígenes de las aguas subterráneas 
(continentales o marinas). Siguiendo lo indicado en otros trabajos (Jiménez-Espejo et al., 2007; 
Calvert, 1990), la normalización de los elementos salinos se hace en función del aluminio (Al), puesto 
que el análisis estadístico muestra que su procedencia es, fundamentalmente, terrígena, asociada a los 
aportes detríticos de los ambientes de los márgenes y sin relación con el origen del agua de los 
humedales orgánico-calcáreos y, por tanto, no relacionada con los aportes de aguas subterráneas. 
A continuación expondré brevemente la evolución de las condiciones de sedimentación de cada 
parasecuencia, deducida a partir del análisis geoquímico de los sondeos efectuados y estableciendo, 
cuando sea posible, secuencias menores.  
Sondeo de Almenara 
En general, en los sondeos de Almenara y Benicasim, las variaciones geoquímicas responden a 
cambios litológicos, aunque podemos hacer algunas apreciaciones sobre las condiciones de 
sedimentación y su evolución (Figs. 8.123 y 8.124). 
La primera parasecuencia corresponde a facies de playa que están formada por elementos 
siliclásticos. La primera de las componentes principales (Cp1), compuesta por la relación inversa de 
elementos argílicos (Al, Fe, Ti, Mn, K, Mg, Na y tierras raras) y elementos silíceos (Si), (Fig. 8.123), 
muestra valores muy constantes en su proporción (SiO2) y en la relación entre los elementos argílicos 
y silíceos (Cp1 y Si/Al). La tendencia vertical de esta parasecuencia es hacia condiciones más 
someras, como indica el incremento paulatino de carbonato (Ca y C inorgánico). Pero el análisis 
estadístico revela que la somerización se da en tres etapas, puesto que se distinguen al menos tres 
secuencias menores (Fig. 8.124).  
Estas secuencias menores se caracterizan, según las componentes Cp2 y Cp3 (Fig. 8.123), por 
límites bruscos y una tendencia al aumento de carbonato y materia orgánica simultaneo con la 
disminución de la sedimentación detrítica (Fig. 8.124). Es la evolución característica de una playa 
progradante que pasa del foreshore al backshore. En la parte inferior de la parasecuencia están las 
facies más profundas del foreshore, reconocido sedimentológicamente por la concentración de cantos 
redondeados y restos de fauna marina y vegetales, que, geoquímicamente, se distinguen por un 
incremento de la relación C/N. El final de la parasecuencia se caracteriza por la formación de un 
pequeño suelo carbonático, donde los valores de Ca, C inorgánico y Mg/Al son muy altos (Fig. 8.124). 
El límite con la parasecuencia inmediatamente por encima es neto y se caracteriza por el fuerte 
aumento de los minerales arcillosos, mucho más ricos en Al, K, Mg,... (Cp1), tras la formación del 
suelo carbonático del final de la parasecuencia anterior (Fig. 8.124). El aumento en la vertical de los 
indicadores salinos (Mg/Ca y S), de los orgánicos (C orgánico), de la materia orgánica de plantas 
vasculares (C/N) y del agua dulce (C/S) indican que el lagoon adquiere condiciones cada vez más 
restringidas. Esta tendencia está separada en dos tramos por un evento. En él se observa un incremento 
de los elementos detríticos silíceos y arcillosos (Cp1, Cp2 y SiO2) y de los indicadores salinos (Mg/Ca 
y S) y de la materia orgánica vegetal (C/N). También hay disminución relativa de los valores de C/S 





indicativo de una mayor influencia del agua marina. Todo ello parece indicar que hubo uno o varios 
eventos marinos, tipo tempestitas que alcanzaron el lagoon, y que no hemos distinguido en el 
reconocimiento estratigráfico. 
El límite entre la parasecuencias 2 y 3 se marca bruscamente en todos los indicadores 
geoquímicos puesto que coincide con un cambio neto de facies (Fig. 8.124). La recuperación del tramo 
de playa del testigo fue muy mala, a causa de la licuefacción que destruyó las estructuras 
sedimentarias y mezcló parte del testigo. Pero el análisis geoquímico muestra claramente todas las 
facies de una playa progradante desde las facies de shoreface hasta la parte trasera del backshore, 
donde se depositaron las facies palustres. El tramo correspondiente a la playa se caracteriza por  el 
aumento de las variables detríticas (Si/Al y Cp1) y disminución de las variables carbonática y 
orgánica. La tendencia en la vertical muestra el incremento de la componente siliciclástica hasta el 
techo del foreshore y disminución en el backshore hasta la brusca caída que se produce en la facies 
palustre. A partir de los 8 m se observa el aumento relativo de elementos carbonáticos (Ca y C 
inorgánico), elementos redox (Fe y S) y arcillosos (Si/Al y Cp1) que señalan la exposición de las 
facies de playa. La tendencia en el contenido de materia orgánica de plantas vasculares (C/N) de la 
parasecuencia muestra el incremento de los restos vegetales hacia el techo.  
El inicio de la parasecuencia 4 es gradual y la tendencia señala un progresivo aumento de los 
elementos detríticos (SiO2, Si/Al y Cp1) y disminución de los elementos asociados a la componente 
carbonática (Ca, C inorgánico y Cp2; Fig. 8.124). En general, no se observan secuencias menores pero 
sí se diferencian dos tramos con comportamientos de los elementos y las relaciones químicas dispares. 
El límite entre ambos se encuentra en la base del depósito de washover-fan de mayor granulometría y 
potencia.  
El tramo inferior muestra valores bajos y contantes para los indicadores asociados a minerales 
detríticos (Si/Al, SiO2, Cp1 y Cp2), y en progresivo descenso para los elementos asociados a los 
carbonatos (Ca, C inorgánico y Cp2). También son constantes o en suave ascenso, la relación C/S, que 
señala aguas de origen marino, y los elementos salinos o áridos Mg/Ca, Na/Al o Mg/Al, que tienen 
valores bajos y en aumento. Todo el tramo, según la relación de C/N, registra la progresiva 
disminución de restos orgánicos procedentes de plantas vasculares.  
A partir de la base de cantos del nivel interpretado como washover-fan, los valores de los 
indicadores asociados a la componente detrítica (Si/Al, SiO2, Cp1 y Cp2) aumentan, mientras los 
elementos químicos carbonáticos permanecen constantes o en ligero descenso en una primera parte y 
finalmente asciende progresivamente (Ca, Cp2 y C inorgánico). En términos generales, los depósitos 
de washover se distinguen geoquímicamente porque las entradas detríticas coinciden con condiciones 
relativas de aguas más marinas (C/S) y una menor proporción de plantas vasculares (C/N), pero 
progresivamente tienden hacia unas condiciones de aguas cada vez más dulces y mayor abundancia de 
plantas vasculares. Los elementos salinos o áridos Mg/Ca, Na/Al o Mg/Al muestran una tendencia 
similar, desde bajos valores en la parte inferior de los washover-fan e incremento en la vertical, hasta 
unas condiciones áridas a techo.  
En general, la geoquímica confirma la tendencia de la parasecuencia, con un primer tramo 
retrogradante debido a una transgresión marina seguido por la progradación del sistema de isla-
barrera.  
La resolución del muestreo geoquímico de las dos últimas parasecuencias es muy baja por su 
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Sondeo de Benicasim 
La primera parasecuencia holocena se inicia sobre el lag de conchas, por lo que los elementos 
asociados a minerales carbonatados presentan valores altos (C inorgánico, Ca y Cp1; Fig. 8.125 y 
8.126). Sobre el lag se depositan los sedimentos de shoreface (SiO2 y Cp1), con escasa fracción de 
grano fino a la base como muestra la alta relación Si/Al (Fig. 8.126), posiblemente se deba a que estos 
primeros depósitos corresponden a barras submarinas sin apenas arcillas. A lo largo de la 
parasecuencia la tendencia geoquímica de los elementos principales es muy homogenea (Cp 1, Fig. 
8.125), a excepción de un leve aumento en los indicadores asociados a la variable argílica (Cp2 y 
Si/Al) y también de la influencia del agua dulce (C/S), debido al incremento en S. Dentro de esta 
homogeneidad geoquímica y litológica se pueden intuir tres secuencias menores limitadas por picos 
elevados de los indicadores de carbonato (Ca, C inorgánico y Cp2) y descensos de los siliclásticos 
(SiO2, Cp1 y Cp2). La Cp2 indica que las secuencias menores registran el incremento de los valores de 
los indicadores orgánicos y de aridez respecto a los de carbonato, que se puede interpretar como una 
tendencia hacia condiciones más someras dentro de la playa.  
El límite entre la parasecuencia 1 y 2 se identifica por un cambio brusco en la curva de los 
elementos detríticos (Fig. 8.126) donde los indicadores asociados a la carga argílica (Si/Al y Cp1) 
aumentan repentinamente, mientras el silíceo disminuye (SiO2). La relación C/S señala condiciones de 
aguas marinas aunque, con respecto a la parasecuencia anterior, los valores se incrementan y terminan 
la parasecuencia en condiciones de aguas continentales dulces. De la misma manera, a lo largo de la 
parasecuencia se observa un aumento de los valores de los indicadores de salinidad (Mg/Ca y Na/Al), 
aunque los mayores se producen en los elementos asociados a las variables carbonáticas y orgánicas 
(Ca, C inorgánico, Cp 1, Cp2 y Cp 3) en detrimento de la variable arcillosa. La relación C/N indica 
valores de mezcla de plantas vasculares y algas, no obstante los valores de las arcillas del margen 
lacustre señalan el dominio de las plantas vasculares. En resumen, la geoquímica apoya la paulatina 
somerización y desecación del lagoon. 
La parasecuencia 3 se inicia con un cambio en la tendencia de todos los elementos e indicadores 
(Fig. 8.126). Estos indican una baja proporción de minerales detríticos y un incremento del carbonato, 
materia orgánica procedente de plantas vasculares y de agua más dulce. Dentro de estas condiciones se 
observa en la evolución vertical un ciclo completo de aumento y disminución de carbonato y de 
plantas acuáticas (Ca, C inorgánico, Cp1 y Cp3, C/N), coincidiendo con una tendencia inversas en los 
minerales detríticos, la materia orgánica (Cp1, C orgánico, S y Si/Al) y las plantas vasculares (C/N). 
La relación de C/S muestra un ciclo menor de incremento de agua continental dulce en la base que 
pasa hacia techo a condiciones donde hay mayor influencia del agua marina. Las relaciones químicas 
vinculadas con la salinidad (Na/Al, Mg/Al y Mg/Ca) muestran un ciclo de paulatino descenso, 
coincidiendo con los depósitos de caráceas y posterior aumento. 
La parasecuencia 4 se caracteriza por un nuevo cambio de tendencia de los elementos químicos 
mayores (Fig. 8.126). Los elementos e indicadores muestran una tendencia hacia materiales más 
carbonatados (CaO, C inorgánico y Cp3) e incremento de las plantas acuáticas (C/N) y de la influencia 
del agua marina (C/S). Dentro de la parasecuencia se distinguen dos ciclos de depósitos carbonáticos 
que pasan a más detríticos y orgánicos (C inorgánico, C orgánico, CaO, SiO, Cp1 y Si/Al). Estos 
ciclos también se reconocen en las relaciones C/S y C/N, donde se alternan depósitos en aguas con 
influencia marina y presencia de plantas acuáticas y en las que predominan las plantas vasculares. De 
los dos ciclos el primero está mejor representado (flechas; Fig. 8.126) y además muestra valores muy 
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El registro geoquímico del sondeo se extiende desde el techo de la parasecuencia 3 hasta el final 
de la parasecuencia 6. Los valores positivos de la Cp1, depósitos carbonatados contra siliclásticos 
(Fig. 8.127), indican que la sedimentación de los depósitos lacustres es principalmente carbonatada 
hasta el techo de la parasecuencia 6 (Fig. 8.128). Los límites litológicos son netos, al igual que los 
cambios observados en las curvas geoquímicas, lo que indica cambios bruscos en las condiciones de 
sedimentación. 
La altura relativa de la lámina de agua dentro del humedal se ha establecido por la Cp2 (indica 
las condiciones de oxigenación de la columna de agua) o por la relación de los elementos redox 
Mn/Fe, que ya fue utilizada por Schütt (1998) como indicador de la profundidad. Según los 
parámetros geoquímicos, el final de la parasecuencia 3 se caracteriza por la disminución de la lámina 
de agua y el aumento de las condiciones reductoras, con lo que se pasa abruptamente de depósitos 
carbonaticos a orgánicos. La evolución de los indicadores salinos (Mg/Al, Sr/Al y Na/Al) muestra 
unas condiciones constantes de baja salinidad hasta la mitad superior de las turbas, donde empieza a 
ascender (Fig. 8.128). La relación C/S se mantiene en valores medios, muy constante, entre 
sedimentos depositados en condiciones de aguas salobres.  
La siguiente parasecuencia se inicia con un mayor desarrollo de depósitos orgánicos (Cp1 y 
Cp2) y la paulatina inundación del humedal. Los valores de C orgánico e inorgánico señalan la 
tendencia general de la parasecuencia 4, que tiene una parte inicial de aumento escalonado de 
carbonato y una segunda parte donde aumenta el contenido de la materia orgánica. Los datos 
geoquímicos permiten dividir la parasecuencia en tres secuencias menores (Fig. 8.128), marcadas por 
el aumento de la relación Mn/Fe, de la Cp2 y de las relaciones salinas (Mg/Al, Sr/Al, Na/Al y S/Al) y 
existe una cuarta secuencia menor donde los valores de salinidad no muestran un pico significativo. 
Cada una de estas secuencias termina con el aumento relativo de los parámetros detríticos (Cp1) y 
orgánicos (Cp2 y C orgánico) y la disminución de los elementos salinos. La relación C/S parece 
indicar la posible influencia de agua marina coincidiendo con la mayor concentración de carbonato y 
elementos salinos, que se produjeron en los momento de mayor profundidad del lago (Fig. 8.128).  
La parasecuencia 5 se caracteriza por un nuevo incremento de los parámetros indicativos de la 
profundidad del lago (Cp1, Cp2 y Mn/Fe), (Fig. 8.128). La evolución de estos parámetros revela tres 
secuencias menores de profundización, mientras los elementos salinos (Mg/Al, Sr/Al y Na/Al) señalan 
un ascenso continuado de la salinidad hasta la segunda secuencia. La relación C/S muestra una mayor 
influencia del agua marina coincidiendo con el pico de los indicadores salinos y de los carbonatos. 
Tras la segunda secuencia menor, hay un aumento de la variabilidad de los elementos relacionado con 
el de los indicadores siliclásticos (Si/Al, Al2O3 y Cp1) y, aunque la última de las secuencias menores 
presenta un incremento de los parámetros asociados a la profundidad de la lámina de agua (Cp1, Cp2 y 
Mn/Fe), no se observa que aumente la salinidad. La parasecuencia acaba con un notable aumento en el 
valor de los elementos detríticos (Fig. 8.128). 
Los valores de Cp1, Al2O3, C orgánico e inorgánico y CaO indican que la última parasecuencia 
es más rica en elementos detríticos. Aun así, se inicia con un aumento progresivo de las variables 
carbonatadas y salinas, y disminución de los parámetros detríticos, de forma, que la máxima 
inundación del lago coincide con un incremento de la salinidad. También coincide con valores bajos 
de C/S, por lo que la sedimentación está más influenciada por el agua marina (Fig. 8.128). El tramo 
final se caracteriza por el aumento de los elementos químicos asociados a la variable detrítica (Al, Cp1 
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El análisis geoquímico de la parte superior del sondeo C7 se extiende desde el final de la 
parasecuencia 4 hasta el final de la parasecuencia 6. La composición litológica es esencialmente 
turbosa con poca diversidad de facies, lo que hizo muy difícil distinguir las parasecuencias, pero por el 
contario presenta una gran variedad geoquímica, que permite reconstruir con fiabilidad la 
sedimentación (Figs. 8.129 y 8.130). Los cambios geoquímicos muestran que los límites de las facies 
son difusos y graduales, es decir los cambios en la sedimentación fueron progresivos y en muchos 
casos, se distinguen mal a simple vista por la alta proporción de materia orgánica. 
La geoquímica del techo de la parasecuencia 4 muestra el aumento de los elementos químicos 
asociados a minerales detríticos dentro de la turba (Fig. 8.130). La Cp1 distingue entre depósitos 
siliciclásticos y carbonáticos y unido al incremento de Al2O3 y el descenso de Si/Al indican un 
aumento de filosilicatos (Fig. 8.129) que coincide con una disminución del C orgánico e inorgánico. 
Además esta tendencia concuerda con un descenso de las relaciones asociadas a la salinidad (Mg/Al, 
Sr/Al y Na/Al). Todo ello parece indicar que las turbas en la vertical evolucionan hacia procedencias 
más litorales, aunque no se llegue a colmatar el lago (Fig. 8.130).  
El límite con la parasecuencia 5 viene marcado por un cambio brusco en las relaciones 
químicas, principalmente por el aumento de la componente carbonática (Cp1, C inorgánico), y de las 
relaciones salinas (Sr/Al, Mg/Al y S/Al) y las variables asociadas a las condiciones de oxigenación de 
la lámina de agua (Mn/Fe), (Fig. 8.130). La parasecuencia se puede subdividir en dos secuencias 
geoquímicas menores con límites difusos, con valores altos de los elementos carbonáticos y salinos en 
la base, y de los indicadores siliclásticos en el techo (Si/Al o Cp1) al mismo tiempo que disminuyen 
los salinos. La más moderna de las secuencias se caracteriza por valores más altos de los elementos 
detríticos (Al y Cp1) y más bajos de los indicadores de salinidad, por lo que, en conjunto, la 
parasecuencia muestra un paso progresivo desde los elementos más carbonáticos a los detríticos. En 
resumen, la tendencia es hacia la colmatación del humedal. La relación de C/S tiene valores 
equivalentes a aguas salobres, con pequeñas variaciones que dependen de los cambios en el contenido 
de materia orgánica. 
La parasecuencia 6 se distingue por un nuevo incremento de los elementos asociados a la 
variable carbonatada y de las relaciones de salinidad (Sr/Al, Mg/Al y S/Al) con cambios graduales y 
suaves (Fig. 8.130). La tendencia de la curva de las variables detrítica y carbonatada (Cp1, CaO y 
Al2O3) muestra dos secuencias menores que se inician con sedimentos relativamente ricos en 
carbonato, de condiciones más profundas dentro del lago (Cp2 y Fe/Mn), y pasan progresivamente a 
depósitos detríticos de margen del lago. Los periodos de mayor profundidad del lago coincide con el 
ascenso de las relaciones salinas (Sr/Al, Na/Al, Mg/Al y S/Al) y de los elementos redóx (Mn/Fe y 
Cp2). Llegado a un pico máximo de elementos detríticos, nuevamente los valores descienden hacia 
depósitos más carbonáticos, margas situadas una profundidad entre 121-140cm, antes de la presencia 
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8.4.2. Reconstrucción y Evolución Paleogeográfica 
8.4.2.1. Parasecuencia 1 (entre 11.000 y 9.000 a cal BP) 
En términos globales el nivel del mar durante el Último Máximo Glacial (19.000 ± 250 a cal 
BP) se situaba a unos -120 m del nivel actual (Yokohama et al., 2000) y desde entonces fue 
ascendiendo paulatinamente con la consiguiente inundación de áreas costeras cada vez más interiores. 
En el litoral de Castellón, durante el primer periodo del ascenso, entre los. 19.000 y 11.000 años, no ha 
quedado registrado ningún depósito de dicho ascenso, sino que existe un paleorrelieve que es el 
resultado de la paleotopografía dejada por los abanicos aluviales pleistocenos, el encajamiento de los 
ríos sobre los abanicos y la actividad de la tectónica local. En síntesis, los depósitos holocenos se 
disponen sobre una paleotopografía irregular con valles y altos. A partir de los 11.000 años el nivel 
relativo del mar se estabilizó y comenzó la sedimentación de la primera de las parasecuencias. 
En los valles, donde hay ríos con grandes cuencas de drenaje (Mijares, Palancia y Veo), la 
influencia fluvial es mayor que la marina y se produjo la sedimentación de depósitos fluviales 
(Houbert et al., 2011; Mediato et al., 2015), mientras en los valles sin ríos importantes, la transgresión 
marina inundó estos valles y se sedimentaron depósitos litorales marinos. Está transgresión dio como 
resultado una línea de costa ligeramente sinuosa (Fig. 8.133), con pequeños golfos en las zonas de 
Almenara y Benicasim, donde el mar alcanzó áreas más occidentales que en la actualidad.  
En las zonas continentales, entre los relieves dejados por los abanicos aluviales pleistocenos y 
los valles incididos, se comienzan a depositar los mantos de arroyada, provenientes de los pequeños 
cauces estacionales (Fig. 8.133). 
Tras la inundación de los valles por el mar, la evolución natural de la línea de costa es avanzar 
hacia el Este siguiendo la progradación de los sistemas litorales por el descenso  en la tasa de ascenso 
del nivel del mar. Dicha tendencia se produce de forma escalonada reconociéndose hasta cuatro 
pequeñas variaciones debidas a fluctuaciones menores en el nivel relativo del mar. La línea de costa 
no llega a superar la situación de los sondeos de Almenara y Benicasim. 
La mayor potencia de la parasecuencia en el sondeo de Benicasim (Fig. 8.133) indica un 
proceso de subsidencia tectónica que se debió de producir durante el final del Pleistoceno e inicio del 
Holoceno en la zona Norte del área de estudio, asociado a las fallas normales de orientación 
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8.4.2.3. Parasecuencia 3 (entre 7.400 y 5.800 a cal BP) 
A partir de los 7.400 a cal. BP se registra un nuevo ascenso del nivel del mar que alcanza su 
máximo transgresivo aproximadamente 7.000 a cal BP. Está transgresión es muy evidente en la base 
de la parasecuencia 3 del sondeo de Almenara donde se depositaron las facies marinas más profundas 
de todo el registro (Fig. 8.135). La mayor potencia de la parasecuencia en este sondeo indica que en 
torno al marjal de Almenara se generó mucho espacio de acomodación posiblemente por subsidencia, 
que discutiremos en el siguiente capítulo. En cambio en torno al sondeo de Benicasim, el antiguo 
relieve se encontraba relleno por las parasecuencias anteriores y había un cordón litoral en el borde 
oriental que no permito la invasión marina de las áreas occidentales, y lo que se desarrolló es una 
amplia zona lacustre favorecido por los niveles freáticos altos como consecuencia del ascenso del 
nivel del mar.  
El ascenso del nivel freático inundó las zonas más bajas de las llanuras costeras y se formaron 
las tres zonas lacustres (Almenara, Nules y Benicasim), que llegaron a su mayor extensión y zonación 
durante el máximo relativo nivel del mar (Fig. 8.135).  
Los depósitos fluviales a partir de este máximo transgresivo presentan en conjunto una 
tendencia ligeramente retrogradante, posiblemente por una disminución progresiva de los aportes 
sedimentarios. 
La morfología de la línea de costa durante este periodo es muy similar a la actual salvo en 
Almenara, donde habrá un pequeño golfo, y en la zona meridional de Castellón donde se ubicaría unos 
cientos de metros más al Oeste que la actual (Fig. 8.135). La progradación de la playa tras la 
estabilización del nivel del mar propició el desplazamiento de línea de costa hacia el Este. Por ello al 
final de la parasecuencia, en torno a los. 5.800 a cal BP la línea de costa adquirió una morfología muy 
similar a la actual. En los humedales, la estabilización de los niveles freáticos respondiendo al 
comportamiento del nivel del mar favoreció que las lagunas fueran colmatándose, de forma que, hacia 
el final de la parasecuencia, los depósitos lacustres eran más someros y la franja palustre aumentó en 
toda la zona, aunque no llegaron a colmatarse antes de que se produjera el ascenso del nivel relativo 
del mar que condujo al depósito de la parasecuencia 4 (Fig. 8.135).  
A partir de los 6.500 a. BP, prácticamente coincidiendo con el máximo trangresivo, se 
produjerón los primeros asentamientos humanos en las zonas bajas de las llanuras costeras: yacimiento 
del Estany Gran de Almenara, situado aproximadamente de 9 m de profundidad sobre el actual Marjal 
de Almenara (Gusi et al., 1983; Martí y Cabanilles, 1997; Cabanilles y Martí, 2002) y el Abric del 
Assud o Assut d`Almassora con restos de peces y conchero de fauna marina y continental (Gusi, 
1978), (Fig. 8.135). Este último yacimiento indica unas condiciones estables para la pesca en la llanura 
fluvial del río Mijares, cuyo cauce debía ser más ancho y con caudales más uniformes.  
Esta primera implantación de los asentamientos humanos en las llanuras costeras sugiere unas 
condiciones climáticas más benignas que les permitieron habitar fuera de las cuevas, donde se estaban 
instalados hasta este momento (Olària, 1994; Olària y Gusi, 1999). Además el análisis geoquímico 
señala que las aguas freáticas de los humedales fueron de carácter predominantemente dulces, por lo 
que las precipitaciones que nutrieron a los acuíferos mesozoico y plio-pleistoceno debieron ser más 
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nueva elevación de los niveles freáticos hacia los 4.200 a cal BP, cuando, en muchos casos, se 
desarrollan amplias praderas de caráceas. En este caso, la actividad  de los washover-fan queda 
limitada a la zona del sondeo de Almenara.  
Como en la parasecuencia 3 el mayor depocentro se localizó en torno al sondeo de Almenara, 
con espesores de 4 m, donde se depositaron los washover-fan más potentes, mientras que en los demás 
sondeos el espesor de la parasecuencia no supera el metro. 
Los datos geoquímicos indican que el periodo entre los 6000 y los 4100 a cal BP es muy 
variable en los aportes de agua dulce a los humedales y alternan fases áridas, en las que aumenta la 
salinidad, y fases húmedas, en las que se reduce el aporte de agua dulce de los acuíferos mesozoicos y 
plio-cuaternarios. Se han reconocido tres episodios áridos entre los 6.000 – 5.600 a cal BP, 5.300 – 
4.700 a cal BP y 4.500 – 4.100 a cal BP, que coinciden con pulsos de ascenso del nivel del mar.   
La estabilización de las condiciones climáticas y de la posición de la línea de costa favoreció de 
los asentamientos humanos a lo largo de las llanuras costeras. Los yacimientos corresponden a los 
periodos neolíticos, eneolítico y bronce. Principalmente, se sitúan en el contacto entre los depósitos 
holocenos y pleistocenos donde estaban al resguardo de la sedimentación continental holocena (Fig. 
8.136). Son especialmente abundantes los yacimientos del Eneolítico: La Comba (Benicasim), 
L`Alcudia y Llombai (Nules) y Escondrijo del río Mijares y Villa Filomena (Villarreal). 
El yacimiento neolítico del Tirao o Palau esta situado en las proximidades del río Seco, cerca de 
Burriana, a una profundidad aproximada de 5 m (Mesado, 1981, 1991; Gusi, 1978, 2001; Melchor, 
1994) y cubierto por las secuencias fluviales posteriores, de limos y arenas fluviales del margen de río. 
Estas características señalan que el nivel de base del río ha seguido ascendiendo después del periodo 
Neolítico. 
Los yacimientos situados en las proximidades del puerto de Castellón, Pujol de Gasset (Platjá 
del Pinar y Tossalets del Grao), se datan entre el Eneolítico y la edad de Bronce (Arasa, 1979), es 
decir, al final de la parasecuencia 4. El asentamiento ocupa un cordón litoral progradante una vez 
estabilizado el nivel relativo del mar. 
En el Covacho de Enterramiento colectivo del río Mijares (junto a Almassora) se han 
recuperado fragmentos de gasterópodos marinos Cypraea, Mitra cornicula y Columbella rústica 
(Olária, 1991), que indican la posible influencia marina sobre la zona de desembocadura del río. 
También, la carga detrítica que transportaba el río era de menor tamaño y menos abundante, lo que les 
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El yacimiento de Vinarragel, situado en límite entre los depósitos aluviales pleistocenos y los 
depósitos de llanura fluvial del río Mijares, está datado en 2900 a. BP e interpretado como un pequeño 
puerto íbero (fenicio), (Oliver et al., 1984; Mesado, 1981, 1991). Según estos autores la profundidad 
del rio es suficiente para permitir la navegación de pequeñas barcas. El yacimiento se incendió durante 
la edad de Hierro y fue cubierto por depósitos fluviales del río Mijares (Mesado, 1981). Todo ello 
confirma que el nivel del mar durante este periodo era lo suficientemente alto como para que la 
desembocadura estuviera inundada, tuviese un caudal más o menos estable y cabe suponer que los 
aportes detríticos no debían ser muy altos. 
A partir de la época fenicia los asentamientos se generalizan en las partes bajas (Tirao, 
L`Alcudia, Llombai y Sant Gregori) e incluso se construyeron infraestructuras en el antiguo cordón 
litoral, como el yacimiento de La Torre de Onda, que se utilizaban como guía para la navegación de 
cabotaje (Mesado, 1981). También existen asentamientos en las sierras litorales como el yacimiento de 
El Castell (Sierra de Almenara) de la fase del siglo III – II A.C. (Oliver et al., 1984). 
La estabilización del nivel del mar junto al desarrollo económico favoreció la construcción de 
varios puertos y embarcaderos que jalonan la línea de costa. Así, la estabilidad de la línea de costa a 
techo de la parasecuencia viene confirmada por el hallazgo de varios desembarcaderos, como es El 
Calamó, yacimiento sumergido frente a la playa de Burriana que presenta los primeros hallazgos en 
torno al siglo VII A.C. atestiguado por un fragmento de ánfora fenicia similar a las encontradas en 
Vinarragell. Los hallazgos de ánforas greco – itálicas y de cepos de ancla aseguran el uso de la playa 
como desembarcadero durante el siglo II A.C. Tras un periodo no documentado por hallazgos (siglo I 
A.C.) resurge con un yacimiento terrestre de época imperial (Mesado, 1991; Ramos et al., 1991; 
Arasa, 1991). Igualmente la zona de la Olla de Benicasim se utilizó como desembarcadero desde el 
siglo II a. C. pero a principios del siglo I a.C. dejó de utilizarse (Fernández, 1980). 
A principios del siglo V – I a. C. comienza a usarse el puerto del Grau de Vell en Sagunto 
(Aranegui, 1982). El yacimiento situado en la actual zona litoral presenta cinco niveles de 
asentamiento. El más reciente de ellos aparece sobre una capa de arena de playa estéril y se ha datado 
en torno a 420 y 325 A.C. (Perez y Silgo, 1990). El primer asentamiento transcurre sin alteración hasta 
finales del siglo IV A.C. época en la que o bien se destruyó o se abandonó, ya que los niveles del 
periodo inicial se hallan separados de los siglos IV - III al I A.C. por una capa de alrededor de un 
metro de espesor, sin restos de hallazgos. Esta interrupción coincide con la de algunos yacimientos 
ibéricos del País Valenciano (Aranegui, 1982). Finalmente hacia la mitad del siglo II y finales del 
siglo III D.C. se detecta un nivel de derrumbamiento y abandono. 
Los estudios de la zona sumergida del Grau Vell, revelan que hay un talud a unos 20 m de 
distancia de la actual costa y paralelo a ésta, que se interpreta como una posible antiguo cordón litoral 
con abundante material constructivo (de Juan, 2002). La zona sumergida, entre -0.7 a -3m, el Alter de 
Colomer es un conjunto de piedras de gran tamaño con algunas caras trabajadas y datado en el siglo 
IV A.C. Se interpreta como un antiguo dique que podía proteger la entrada del marjal donde se 
resguardaban las embarcaciones de pequeño calado (Giner, 2002; de Juan, 2002, 2003). Entre 0 y -5 
m, se ha reconocido una acumulación de sillares con dimensiones de 50 x 25 m, denominado como 
Trencatimons, que para varios autores (Aranegui, 1982; Carmona, 1991; Giner, 2002) es el primer 
espigón – muelle del Puerto de Arse. Más tarde de Juan (2002) por las características constructivas lo 
han situado dentro de una segunda fase de ampliación, constituyendo parte un gran muelle de más de 
130 m. donde la edificación se realizó dentro del mar. 




El yacimiento submarino de Ben – Afeli, situado en la costa de Almazora se utilizó como 
desembarcadero para naves de poco calado entre el siglo II A.C. y el siglo II D.C. (Fernández, 1985). 
Del inicio de la época romana datan los primeros escritos referidos a la posición de la línea de 
costa respecto a Sagunto. El texto más antiguo es de Polibio que nació entre el 218 A.C. y 124 A.C., e 
indicaba una distancia con el mar de siete estadios o 875 pasos romanos (1275 m). Tito Livio entre 
primera mitad del siglo I A.C., y el año 21 D.C. ubica la ciudad de Sagunto en torno a 1500 m del 
mar"..., ya Sagunto estaba siendo atacada con la mayor energía. Esta ciudad, la más rica con mucho 
de las del lado allá del Ebro, estaba situada a unos mil pasos de distancia del mar”. Y finalmente, 
Plinio en la obra Naturalis Historia, terminada según García y Bellido (1987, 1993) alrededor al año 
77 D.C., ubica la ciudad de Sagunto a tres mil pasos (4.500 m) del mar, al igual que la ciudad de 
Valencia (Beuter, 1538; Chabret, 1888). La distancia actual desde el centro de Sagunto al mar es de 
unos 6.300 m. 
A partir del estudio del yacimiento de Torrelló del Boverot (Almazora), de edad 2.720 a. BP, se 
reconoce un notable desarrollo de agricultura principalmente cerealista (Mesado, 1991; Clausell, 
1994). Las zonas de marjal se utilizan como zonas de cultivo, como confirma Escolano (1878) que 
escribe "... Marjales, en tiempo de romanos se sembraban y cultivaban, según lo manifiesta una ancha 
acequia que los atraviesa hasta el mar, hecha á cuenta de que ella recibiese el agua superabundante, 
que escurría de los almarjales por medio de diferentes sangraderos y desaguaderos: con que las 
heredades quedaban enjutas y de buena sazón para dar frutos". La posibilidad de cultivar los marjales 
puede implicar un descenso del nivel de los lagos costeros al final del depósito de la parasecuencia 5.  
8.4.2.6. Parasecuencia 6 (entre 2.000 a cal BP- actualidad) 
La última de las parasecuencias se caracteriza por la progresiva inundación de las zonas 
centrales de los humedales, y aunque la profundidad del agua no llega a permitir el desarrollo de 
amplias praderas de caráceas, sí que se inundan grandes extensiones con aguas lo bastante claras y 
oxigenadas como para que vivieran caráceas (Fig. 8.138). Este periodo de mayor lámina de agua se 
produjo en torno a los 1400 – 1600 a cal BP, y coincidió con la invasión de los bordes orientales de las 
lagunas por los depósitos traseros de cordón litoral. La morfología de la costa prácticamente no 
cambió, pero sí avanzó hacia tierrra unos centenares de metros respecto al final de parasecuencia 
anterior y de la línea de costa actual.  
Geoquímicamente, durante este periodo de nivel del mar alto se observa un incremento de la 
salinidad en los humedales, lo que parece señalar un menor aporte de las aguas freáticas dulces 
procedentes de los acuíferos mesozoicos y plio-pleistocenos que produjo la intrusión marina.  
Después del máximo relativo del nivel del mar, los humedales tienden a colmatarse por los 
mantos de arroyada y pequeños abanicos aluviales que los rellenan y llegan hasta los propios depósitos 
de playa. Los humedales quedaron restringidos a pequeñas lagunas estacionales dispersas y la mayoría 
de las cuales fueron desecadas o roturadas para agricultura. El mayor avance de los sistemas aluviales 
se registró hace aproximadamente unos 400-500 a Cal BP, coincidiendo con el principio de la Pequeña 
Edad de Hielo.  
Al igual que en la parasecuencia 5, los mayores espesores se encuentran en la zona de Nules y 
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Para el análisis más detallado de la influencia climática sobre los humedales he llevado a cabo 
una reconstrucción climática de los últimos 500 años del área comprendida entre Valencia y Castellón 
utilizando datos directos de crónicas, anales, diarios y archivos históricos, e indirectos como las 
recopilaciones meteorológicas de Rico Sinobas (1850) y Fontana Tarrats (1978). Los datos 
recopilados se refieren a procesos o eventos extremos relacionados tales como avenidas, heladas, 
nevadas y sequías (Fig. 8.142). 
La reconstrucción muestra que el intervalo entre 1560 y 1850 d.C. se caracteriza por una alta 
frecuencia de inundaciones, en unas condiciones frías con altos contrastes entre invierno y verano y 
gran irregularidad de las grandes inundaciones, es la denominada Pequeña Edad de Hielo. 
Particularmente en la Península Ibérica presenta esta fuerte variabilidad (Benito et al., 1996; 
Barriendos y Martin–Vide, 1998; Rodrigo et al., 1999, 2000; Luterbacher y Xoplaki, 2003). La 
comparación de los datos climáticos y los geoquímicos (Fig. 8.143) de los humedales de Almenara y 
Benicasim para dicho periodo muestra una buena correlación en la primera parte de la Pequeña Edad 
de Hielo, entre 1560 – 1650, cuando el aumento de la inestabilidad climática con incrementos de 
inundaciones y sequías coincide con el aumento de la cantidad de cuarzo y descenso de la profundidad 
de los humedales (Cp2; Fig. 8.142). Es muy probable que los pequeños abanicos mantos de arroyada 
que aparecen sobre los depósitos lacustres empezaran a formarse durante este periodo que es más 
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PARTE III: RESULTADOS Y DISCUSIÓN 
El propósito del siguiente capítulo es responder a las preguntas planteadas cuando se enunciaron 
los objetivos planteados en este trabajo y principalmente, el de describir los cambios relativos del nivel 
del mar acaecidos y sus causas. Como se dijo anteriormente, el relleno sedimentario de las llanuras 
costeras de Castellón y Sagunto desde el final del Pleistoceno hasta la actualidad ha dependido de las 
variaciones relativas del nivel del mar, que a su vez obedecen a factores regionales (eustatismo, 
tectónica y clima) y locales (corrientes, viento,..).  
En líneas generales, se conoce actualmente que las variaciones del nivel del mar desde los 120 
ka hasta los 7 – 6,5 ka se deben principalmente a cambios glacio-eustáticos (Yokohama et al., 2001; 
Zazo et al., 2008) con algún retoque isótático dependiendo de la posición respecto a los casquetes 
(Lambeck y Bard, 2000; Lambeck et al., 2003; Lambeck y Purcell, 2005), y a partir de entonces están 
influenciadas por los factores locales (temperatura del agua, corrientes oceánicas, viento, presión 
atmosférica, aportes fluviales,..), sobre los que hay muchas incertidumbres y se conocen mal sus 
relaciones mutuas y con las variaciones del nivel del mar. Por tanto, se analizarán los cambios en la 
sedimentación durante el final del Pleistoceno e inicio del Holoceno teniendo en cuenta la influencia 
del factor glacio-eustático, pero incluyendo el resto de los controles sedimentarios, principalmente el 
tectónico a escala regional y local. Los demás factores locales que pudieran existir durante el 
Pleistoceno no podrán analizarse aquí por las características de los depósitos y por la escala de este 
trabajo. En cambio, en el Holoceno y principalmente a partir de la formación de los humedales se 
podrán analizar con mucha mayor precisión las variaciones y factores que influyeron en los cambios 
relativos del mar. 
Para que la exposición sea más clara, y en parte determinado por la resolución de los análisis 
estratigráfico y geoquímico, la discusión se ha estructurado en dos capítulos. En el primero se analizan 
las variaciones relativas del nivel del mar en función de los cambios estratigráficos observados en el 
área de estudio y en otras zonas del entorno mediterráneo. En el segundo, se examinan en detalle las 
variaciones del nivel del mar que han dado lugar a cambios en la sedimentación de los humedales a 
partir del análisis geoquímico, que aporta mayor resolución, identifica variaciones de menor escala, e 
incluso proporciona información de otros factores locales como es el clima. En este caso, se analizará 
tanto las variaciones relativas del nivel del mar como el contexto paleoambiental del litoral occidental 
mediterráneo y los factores que hayan podido influir en sus variaciones. 
Los resultados obtenidos presentan la novedad de haber partido de una serie de nuevos avances 
metodológicos, el principal de los cuales es la combinación del análisis estratigráfico de depósitos 
litorales y humedales costeros, y el análisis geoquímico de los humedales. Estos avances se recogerán 
y se discutirán en un subcapítulo, donde se valorara la utilidad y la capacidad de los humedales 
costeros para evaluar las variaciones del nivel del mar a distintas escalas, según las herramientas 
utilizadas.  
A diferencia de los trabajos que habitualmente se hacen en zonas costeras, y sobre todo en 
humedales costeros, se seleccionó un área que contuviera más de una cuenca o humedal, para que se 
pudieran estudiar y correlacionar varios sondeos y fuera más sencillo distinguir los factores que 
controlan la sedimentación y su relevancia. Es decir, la correlación entre dos zonas nos ha permitido 
discriminar entre los factores regionales y los locales y cuál ha sido su origen: tectónico, eustático, 
clima, corrientes, etc. De forma que tendremos un mayor control de la cuenca de sedimentación y la 
interpretación de la evolución será más acertada.  




CAPITULO 9. CAMBIOS RELATIVOS DEL NIVEL DEL MAR. CONTROLES 
SEDIMENTARIOS 
9.1. PLEISTOCENO SUPERIOR 
La evolución sedimentaria de los depósitos aluviales pleistocenos muestra tres secuencias con 
tendencia agradante, al menos hasta el techo de la última en donde se reconoce una rápida 
progradación de los ambientes aluviales. Estas secuencias están limitadas por paleosuelos que 
representan hiatos sedimentarios. Equivalente a esta evolución en las secciones sísmicas de la 
plataforma marina se reconoce para este periodo y, en general, para todo el Pleistoceno superior, que la 
plataforma tiene una tendencia progradante con varias secuencias transgresivas-regresivas y grandes 
clinoformas similares a las citadas en los márgenes marinos del Ebro (Ferrán y Maldonado, 1990; 
Nelson, 1990) y de todo el borde ibérico (Lobo et al., 2014). Según las dataciones radiométricas, la 
correlación entre la plataforma marina y los depósitos continentales muestra que la última de las 
secuencia de depósito de los abanicos aluviales de Castellón sería equivalente a la unidad progradante 
de Amposta en la plataforma del Ebro (Aloïsi, 1986; Ferrán y Maldonado, 1990). La correlación entre 
ambas partes, continental y marina, configuran un margen característico de un contexto de nivel del 
mar alto. 
Según las dataciones de OSL y 14C estas secuencias corresponden a parte del último ciclo 
glacio-eustático de 4º orden, que abarca los últimos 130 ka, desde el Último Interglacial (MIS 5) hasta 
la actualidad (Hernández-Molina et al., 1994; Amorosi et al., 1999a, 1999b; Dabrio et al., 2000; 
Amorosi y Milli, 2001; Fernández-Salas et al., 2003; Zazo et al., 2008; Bardají et al., 2009). Durante 
las primeras fases del intervalo MIS 5, la altura del nivel del mar global alcanzó cotas similares a las 
del Presente Interglacial (MIS 1) e incluso en algunos lugares las superó (Pirazzoli, 1991), (Fig. 9.1), 
para posteriormente descender hasta el pico de máxima caída, coincidiendo con el Último Máximo 
Glacial (MIS 2), (Amorosi et al., 1999; Lambeck y Chappel, 2001; Amorosi y Milli, 2001; Lambeck et 
al., 2002; Dabrio et al., 2011; Zazo et al., 2013), (Fig. 9.1). Por tanto, la configuración esperable para 
los depósitos que se forman en zonas litorales durante este periodo (entre el MIS 5 y MIS 2) sería un 
cortejo sedimentario de caída del nivel del mar (FRST) como se registra en muchas de las plataformas 
marinas o llanuras costeras donde el principal control es el nivel del mar (Amorosi y Milli, 2001; Lobo 
y Ridente, 2014) y entonces la arquitectura estratigráfica de los sistemas aluviales de Castellón y 
Sagunto mostraría una progradación de éstos. Por el contrario, la tendecia agradante de los sistemas 
aluviales de Castellón y Sagunto sólo se explica porque todo el margen fuera subsidente y la caída 
progresiva del nivel del mar se compensara con la subsidencia del margen (Fig. 9.2). La subsidencia 
hacia el final del Pleistoceno va siendo menor por lo que las secuencias disminuyen progresivamente 
de espesor al disminuir el espacio de acomodación. 
El descenso progresivo del nivel del mar no se produce de forma lineal si no que incluye 
variaciones menores que responden a una ciclicidad de 5º orden, donde hay episodios del nivel 
relativo del mar alto que coinciden con los picos isotópicos MIS5c, MIS5a y MIS 3 (Amorosi y Milli, 
2001), (Fig. 9.1). Las dos secuencias datadas (intermedia y superior) de los abanicos aluviales 
coinciden con altos relativos del nivel del mar de los estadios isotópicos MIS 5, MIS 3 y el inicio del 
MIS 2 (Fig. 9.1); y el límite entre ambas secuencias coincide con el MIS 4 donde hay un descenso 
rápido y significativo del nivel del mar (Lambeck y Chappell, 2001), (Fig. 9.1). 
La última de las secuencia se extiende hasta el inicio del MIS 2 y supone la progradación final 
de los abanicos aluviales. Coincide con el descenso brusco del nivel del mar del inicio de este periodo, 
donde la subsidencia debió ser mínima (Figs. 9.1. y 9.2). Aunque, y no hay suficientes dataciones para 




aseverarlo, el comportamiento de los sistemas aluviales es diferente en las proximidades de los cauces 
y las zonas entre abanicos. En el primer caso, el descenso brusco del nivel del mar produce la erosión 
parcial de ésta última secuencia por el encajamiento de los ríos, mientras en las zonas entre abanicos 
se mantiene la sedimentación aunque con la progradación de los abanicos.  
 
Figura 9.1.- Nivel relativo del mar en la Península de Huon, Papúa Nueva Guinea, para los últimos 100.000 
años inferido a partir de corales sumergidos (modificada de Lambeck y Chappell, 2001) y, superpuestas, las 
edades de los materiales pleistocenos. FRST.- Cortejo sedimentario de regresión forzada. LST.- Cortejo 
sedimentario de nivel del mar bajo. TST.- Cortejo sedimentario transgresivo. HST.- Cortejo sedimentario de nivel 
del mar alto. 
Figura. 9.2.- Esquema de la evolución del margen de Castellón durante las variaciones eustáticas desde el 
Último Interglaciar (MIS 5). La agradación de las dos secuencias aluviales (n1 y n2) se producen en el MIS5 y 
MIS 3, respectivamente. Al inicio del MIS 2 se produce una rápida progradación de los sistemas aluviales por 
descenso rápido del nivel relativo del mar (n3). 
 





A escala regional, la costa valenciana es un borde de cuenca subsidente (Goy, 1978; Simón, 
1984) que mantiene la actividad desde el Mioceno hasta el inicio del Pleistoceno. Pero la evolución de 
los depósitos de la base del Holoceno muestran variaciones significativas en los espesores de algunas 
parasecuencias que implican que están afectados por otro proceso, de escala más local, que modifica 
los resultados de los cambios relativos del nivel del mar observados. Las litologías de los depósitos 
cuaternarios y sus espesores, escasamente superiores a los 100 m, nos permite asegurar que el efecto 
de la subsidencia por compactación debe ser muy pequeño. El efecto isostático, y en particular el 
glacio-hidro-isostático, que tras la fusión de los glaciares continentales de Europa tiene mucha 
influencia en la parte Nororiental del Mediterráneo, a partir de modelos isostáticos, en Europa 
Occidental tiene poca influencia debido al escaso tamaño que tuvieron los glaciares en esta área 
(Lambeck y Bard, 2000; Lambeck et al. 2003; Lambeck y Purcell; 2005, Antonioli et al., 2006b; 
Lambeck et al., 2011). Además, según estos autores, el efecto glacio-hidro-isostático pierde su 
influencia en la región mediterránea al comienzo del Holoceno. Por ello se asume que las diferencias 
en la creación de espacio de acomodación al inicio de la sedimentación holocena se debieron 
principalmente a tectónica local, cuyos efectos pueden estudiarse a partir del análisis de varias cuencas 
dentro de un mismo margen. Actualmente, muchos trabajos de análisis del nivel del mar intentan 
comparar varias regiones para poder separar el efecto tectónico regional del eustático (Lambeck et al., 
2004a, 2004b; Lambeck y Purcell, 2005; Pirazzoli, 2005; Morhange et al., 2006; Antonioli et al., 
2006a, 2007, 2009; Vött, 2007; Ferranti et al., 2010; Anzidei et al., 2011, 2014). Sólo tienen en cuenta 
la tectónica local algunos trabajos, donde hay una clara historia de tectónica activa (Antonioli et al., 
2007; Morhange et al., 2006; Ferranti et al., 2011). 
Las primeras observaciones sobre tectónica local que afectan a las proximidades de zona de 
estudio son de Simón (1984), donde señala la actividad del sistema de fallas de orientación catalánide, 
NNE-SSO, que afecta a la Sierra de Oropesa y al Desierto de las Palmas, en la zona norte de 
Benicasim. Posteriormente, IGME y ENRESA (1998), Perea (2006) y Perea et al., (2006) señalan la 
posible actividad cuaternaria de la falla de La Vall d´Uixó, que afecta a los materiales mesozoicos. 
9.1.2 Tectónica pleistocena 
Los trabajos de campo ha permitido distinguir la actividad tectónica del final del Pleistoceno en 
fallas normales de pequeño salto y plano muy vertical entre los pueblos de Villarreal y Sijar de Baix en 
el corte del río Mijares (Plana Alta de Castellón), (Fig. 9.3). La orientación (NNE-SSO) de las fallas se 
asocia a las grandes alineaciones de la Cordillera Costero Catalana.  
En continuidad con estas fallas se observa una fracturación con grandes desplazamientos de los 
materiales pleistocenos, en la zona Norte de Benicasim (Fig. 9.4). En las proximidades del Hospital de 
La Magdalena (entre Castellón de la Plana y Benicasim), el movimiento de una falla normal de 
dirección OSO - ENE hundió los depósitos mesozoicos situados en el borde oriental y levantó los 
depósitos del borde occidental, mesozoicos. Como resultado del basculamiento se formó un segundo 
conjunto de conos de deyección que se superponen a los abanicos y conos del final del Pleistoceno. 
(Fig. 9.5), y podría ser el origen del gran depocentro que se detecta en el sondeo de Benicasim durante 
el relleno de la primera parasecuencia holocena.  





Figura 9.3.- Fracturación de los depósitos pleistocenos, cerca de la Central Hidroeléctrica de Vila – Real. a) 
Talud del río Mijares al Norte del puente de la CV-10 sobre el río (Coordenadas: 742931/4428397); y b) talud 
del río Mijares al Sur del puente de la CV-10 sobre el río (Coordenadas: 743369/4428317). 
En general, estas fallas normales responden al proceso distensivo post – rift que se inició en el 
Burdigaliense (Díaz del Rio, 1986; Roca et al., 1999) y que, según Simón (1984), se reflejaría en las 
dos fases de sedimentación pleistocena citadas por Pérez Cueva (1977, 1979) y se extendería hasta 
casi la actualidad. Así, en la Sierra de Les Santes (situada al Norte de la Sierra de Desierto de las 
Palmas), hay una falla vertical que afecta a los materiales mesozoicos, con un salto entre 10 – 12 m, y 
su actividad se prolonga hasta hace menos de 2.600 años. Se han propuesto numerosas fallas similares 
en el borde de norte de la Plana de Castellón (IGME y ENRESA, 1998) y al Oeste de Torreblanca, al 
Norte de la zona de estudio (Perea, 2006; Perea et al., 2006). 
 
Figura 9.4.- Conglomerado pleistoceno en la zona de norte de Castellón, buzando 10º al NO, cerca del Hospital 
La Magdalena, al Oeste de Castellón (Coordenadas: 749279/4432219). 





Figura 9.5.- a). Cartografía de la zona NO de Benicasim; y b) interpretación de la fracturación y formación de 
los conos de deyección del área de la Magdalena. 
En el trabajo del IGME y ENRESA (1998) que abarca desde Betxi y Burriana hasta Sagunto, se 
describen dos familias de fallas, ENE-OSO y NO-SE, con presumible actividad plio-cuaternaria. De 
todas ellas nosotros sólo observamos actividad pleistocena en el caso de la falla de La Vall´d Uixó, una 
falla normal de orientación ENE-OSO que en superficie promovió el depósito de dos generaciones de 
abanicos aluviales pleistocenos superpuestos (Fig. 9.6). La falla, interpretada como activa (en azul en 
la Fig. 9.6), (IGME y ENRESA, 1998; Perea, 2006), no coincide exactamente con la relación y 
morfología de los dos abanicos, lo que nos hace suponer que existió otra falla de características 
similares a ésta pero situada más al Este, que quedó fosilizada por el abanico más reciente. Además, 
este abanico muestra una curvatura que aparentemente indica que la falla tiene cierto componente de 
desgarre. Se desconoce la edad de los últimos movimientos pero en relación con su actividad, en el 
sondeo de Nules, se depositaron los debris flow de la parte superior de la serie pleistocena fuera del 
contexto estratigráfico general. Estos pudieron estar vinculados a movimientos de la falla que 
propiciaron la progradación rápida de los debris flow sobre la llanura lutítica y, una vez detenido el 
movimiento de la falla, la vuelta a condiciones de estabilidad, cuando se acumula el relleno de limos 
de la llanura. 




Figura 9.6.- Cartografía de los dos abanicos aluviales pleistocenos del barranco de La Vall d´Uixó, que 
indican la actividad pleistocena de la falla del mismo nombre (en azul al Oeste de La Vall d´Uixó, según 
Enresa, 1991 y Perea et al., 2006). En trazo rojo discontinuo los abanicos aluviales antiguos y en trazo 
continuo el más moderno. 
A partir de los pozos de suministro de agua y sondeos eléctricos (SEV) recogidos en varios 
informes (SGOP, 1983; IGTE, 1989a, 1989b; y GEOSCAN, 1994), Morell et al. (1997) localizaron las 
fallas que afectan al acuífero la Plana Alta de Castellón y su continuidad hacia la costa. En estos 
trabajos se reconocen varias fallas normales de orientación catalánide ENE–OSO e ibérica NO–SE 
que afectan los depósitos Miocenos y son coetáneas con dos niveles inferiores del Plio-Cuaternario 
(N–3 y N–2) distinguidos por GEOSCAN (1994), (Fig. 9.7).  






Figura 9.7.- Cortes geológicos de la zona de Villarreal y Bechí. Interpretación de las fallas que afectan a los 
nivel del Plio-cuaternario: N-1,N-2 y N-3(modificados de Morell et al., 1997) 
Según lo que se puede observar en el trabajo de Morell et al., (1997) las fallas fueron activas 
hasta el límite con el nivel superior (N–1), equivalente a los abanicos aluviales pleistocenos que hemos 
descrito. Por el contrario, en el informe de GEOSCAN (1994), la falla de dirección ibérica de la zona 
de Villarreal sería activa hasta la actualidad. La falla tiene orientación catalánide y es determinante en 
el relleno plio-cuaternario de la Plana. Durante el depósito del nivel superior (N–1) se produce una 
notable actividad sinsedimentaria de la falla, que generó un depocentro en el bloque norte (Fig. 9.8), 
que al menos en los afloramientos de superficie no hemos distinguido si no es por la orientación del 
río Veo en la parte alta de la Plana.  





Figura 9.8. – Corte a la altura de Villarreal de dirección O – E (modificado de GEOSCAN, 1994). 
Tuñon (2000) sintetizó la información hidrogeológica precedente y representó las fallas que 
afectan el acuífero plio-cuaternario de la llanura costera de Castellón según los perfiles eléctricos (Fig. 
9.9), (SGOP, 1983; IGME, 1989; GEOSCAN, 1994; Morell et. al., 1997). En este caso, tampoco 
observamos que el nivel hidrogeológico más reciente, atribuible al Pleistoceno superior, se vea 
afectado por la fracturación aunque nuestros datos de campo lo demuestran. En este mapa (Tuñón, 
2000) se observa el modelo de fracturación para la llanura costera y se distingue que las fallas de la 
Sierra de Les Sante (línea azul, Fig. 9.9) se extiende bajo los depósitos superiores del pleistoceno de la 
Plana alta de Castellón constituyendo el horst de Bechí para los niveles basales del Plio-cuaternario. 
Pero la actividad de estas fallas debió continuar hasta época muy reciente porque son las fallas 
normales que se han reconocido en superficie en la zona de Sijar de Baix (Fig. 9.4) y forman la 
prolongación lateral con la falla de La Vall´d Uixó (línea marrón; Fig. 9.9).  
Para la zona del Marjal de Almenara, no se han distinguido fallas en superficie y los informes 
precedentes carecen de datos sobre actividad tectónica, por lo que se ha recurrido a la reinterpretación 
con el programa IX 1D versión 3.23 de una serie de SEV (sondeos eléctricos verticales) de los 
informes geofísicos que el IGME (1981, 1983) realizó para conocer el funcionamiento del acuífero 
plio-cuaternario. La nueva interpretación ha permitido distinguir tres niveles para el Plio-pleistoceno, 
de acuerdo con su saturación en agua (A, B y C, Figs. 9.10 y 9.11). Estos niveles o unidades no 
coinciden exactamente con los distinguidos en la zona de La Plana de Castellón (N-1, N-2 y N-3, Fig. 
9.7) por Morell et al. (1997), puesto que las fuentes de datos se realizaron en otro periodo y con otra 
metodología, tanto para la obtención como para la interpretación de los datos, pero pueden tratarse 
como equivalentes en un contexto estructural. El sustrato Mioceno tiene fuerte contraste con los 
depósitos plio-pleistocenos y ha dado resultados muy similares entre la nueva interpretación y la 
anterior (IGME, 1981, 1983). Asimismo, las profundidades de los tres niveles obtenidos casi coinciden 
con los propuestos por Morell et al. (1997) en el límite meridional de la Plana de Castellón.  





Figura 9.9.- Fracturas supuestas que limitan el Horst de Bechí (modificado de Tuñon, 2000) y las fracturas de 
actividad reciente que hemos reconocido . Se observar la continuidad entre las fallas de la Sierra de Las Sante 
(H. Magdalena), el Horst de Bechí y la falla de Vall de Uxó. Los recuadros indican la posición de las figuras 
anteriores. 
La reinterpretación de los SEV, utilizando el modelo estructural de horst y graben propuesto por 
Fontboté et al, (1990) para el litoral valenciano, indica que las fallas normales reconocidas afectan los 
niveles inferiores del Plio-Pleistoceno (Fig. 9.10. y 9.11), algo que ya se había puesto de manifiesto en 
los perfiles sísmicos marinos del borde valenciano (Rey y Díaz del Río, 1983; Rey et al., 1999). La 
actividad de las fallas se mantiene al menos hasta el nivel intermedio (B, figs. 9.10 y 9.11) donde 
funcionaron como fallas sin-sedimentarias, con gran diferencia de potencia a uno y otro lado de la 
falla. La influencia del nivel freático puede distorsionar la interpretación de los niveles superiores pero 
parece existir un pequeño salto en el nivel superior (C, figs. 9.10. y 9.11). 
En torno al Marjal de Almenara los cortes muestran la actividad de las dos familias de fallas, 
ibéricas y catalánides (Fig. 9.10. y 9.11). En la sección transversal a la dirección ibérica se interpreta 
una o varias fallas normales de dirección ibérica sin-sedimentarias con los depósitos plio-pleistocenos, 
que hunden el bloque sur del marjal (Fig. 9.10). La actividad de tectónica distensiva parece extenderse 
hasta el Holoceno. 
En los perfiles paralelos a la dirección ibérica se observa que las estructuras de dirección 
catalánide (ENE-OSO) afectan tanto al plioceno como al cuaternario hasta prácticamente su techo. La 
fracturación forma un graben central paralelo a la costa que posiblemente influyo en la sedimentación 
en el margen meridional del marjal (Fig. 9.11).  





Figura 9.10.- Situación de los SEV y posible posición de las fracturas neógenas. Perfil entre los SEV p1-2 y p3-
3, donde se reconoce la fracturación de los depósitos Plio – Cuaternario.  
En resumen, la tectónica distensiva tanto de orientación ibérica como catalánide, que se produce 
durante el Plio-Cuaternario parece que se extiende hasta el Holoceno y separa el marjal de Almenara 
en dos áreas: la septentrional, situada sobre un bloque más elevado, con menor espesor de las unidades 
plio-cuaternarias; y la meridional, sobre un bloque hundido, con mayores espesores de las unidades 
plio-cuaternarias, con actividad sin-sedimentaria asociada a las fallas que dieron lugar a los mayores 
depocentros.  
 
Figura 9.11.- Perfiles geofísicos obtenidos a partir de la línea de SEVs p1 y p3. La representación de las fallas en 
superficie está en la figura 9.10. 
9.2. LÍMITE PLEISTOCENO-HOLOCENO 
El límite Pleistoceno-Holoceno presenta una laguna estratigráfica asociada a erosión. En las 
cuencas de Almenara-Nules y Benicasim abarca desde los 22,441 a cal BP aproximadamente hasta la 
base del Holoceno (ca. 10.882 a cal BP), y no hay pruebas de que haya habido erosión aunque sí falta 




de sedimentación (hiato) durante este periodo (Fig. 9.12). La erosión se localiza únicamente en torno a 
los grandes ríos donde la laguna estratigráfica se extiende al menos entre los 63,0 ka y los 12,4 ka, 
según el afloramiento de la gravera del río Mijares (Fig. 9.13). La caída rápida del nivel de base de los 
abanicos aluviales que se intuye a techo de estos hace que los cauces se encajen sobre los propios 
abanicos y los erosionan parcialmente (Fig. 9.13). En resumen, el límite corresponde a la combinación 
del paleorrelieve dejado por los abanicos aluviales Pleistocenos y la incisión fluvial, y el resultado 
final es la generación de cuatro pequeñas cuencas holocenas. 
 
Figura. 9.12.- Correlación del límite de los depósitos Pleistocenos y Holocenos y esquema geológico con la 
posición de los sondeos correlacionados. Las edades corresponden a edades calibradas. 
La incisión fluvial se origina por la caída glacio-eustática rápida que se produjo durante el MIS 
2, al final del Último Periodo Glacial, y alcanzó su máximo ca. 21.000 años cuando según diferentes 
autores, el nivel del mar llegó a descender hasta 120 m respecto al nivel actual (Fig. 9.14), (Bard et al., 
1990a, 1990b; Hernández-Molina et al., 1994; Fleming et al., 1998; Amorosi et al., 1999; Yokoyama 
et al., 2000; Dias et al., 2000; Schneider et al., 2000; Lambeck y Chappell, 2001, Lambeck et al., 
2002). Este proceso de incisión fluvial se ha registrado en llanuras costeras, plataformas marinas y 
estuarios del Mediterráneo y Atlántico (Dabrio et al., 1999,2000; Amorosi et al., 1999a, 1999b; 2008; 
Amorosi y Milli, 2001; Fernandez-Salas, 2003) y según criterios estratigráficos se ha considerado 
como un límite de secuencia deposicional tipo I (Mitchum et al., 1977; van Wagoner et al., 1988) de 5º 
orden.  





Figura 9.13. - Edades de OSL en la gravera del río Mijares. Mijares-1 se localiza a techo de los depósitos limo-
arenosos del abanico aluvial de Castellón, mientras que Mijares-2 se encuentra en la base del relleno arenoso 
holoceno. Sección transversal a la dirección del río Mijares (situado a la derecha de la foto). En rojo la 
superficie erosiva que señala el límite entre los depósitos pleistocenos-holocenos. 
La caída del nivel del mar durante el Último Máximo Glacial, llevó a la exposición de 
prácticamente toda plataforma marina actual (Marriner y Morhange, 2007), (Fig. 9.15). Asumiendo la 
cota de -120 m con respecto al nivel del mar actual. La línea de costa en Castellón se desplazó más de 
40 km de su posición actual (Fig. 9.16) y la erosión remontante a lo largo de los cauces se tradujo, en 
la zona de estudio, en valles de una profundidad máxima de entre 15 a 20 m, disminuyendo 
paulatinamente hacia las cabeceras de los ríos. En la gravera del río Mijares la erosión está en torno a 
los 5 m mientras en el sondeo se sitúa a unos 17 m. No sólo se encajan los grandes cauces sino 
también los pequeños conos aluviales, como se pudo observar al final de la sedimentación pleistocena 
en los bordes de ambas llanuras, y son en parte los que siguen aportando sedimentación detrítica a las 
zonas bajas de las llanuras lutíticas de los abanicos, por ello la superficie de erosión que limita los 
depocentros del Holoceno es diacrónica.  
 
Figura 9.14.- Nivel relativo del mar en la Península de Huon, Nueva Guinea Papua, para los últimos 100.000 
años inferido a partir de corales sumergidos (Lambeck y Chappell, 2001). En los sondeos de Almenara y 
Benicasim se registra sedimentación durante el Máximo Periodo Glacial (MIS2); por el contrario en el río 
Mijares hay erosión de los depósitos pertenecientes al MIS3. 
 





Figura 9.15.- Línea de costa durante el Último Máximo Glacial cuando el nivel del mar estaba 120m más bajo 
del nivel actual (modificado de Marriner y Morhange, 2007 y Bracco, 2005).  
 
Figura 9.16.- Posible paleogeografía durante el Máximo Periodo Glacial, final del Pleistoceno, suponiendo una 
caída de nivel del mar de 120 m. Durante éste periodo la línea de costa estaba situada más de 40km al este 
respecto a la actual. Se ha tomado de referencia la curva batimétrica de los -100m. 
El descenso del nivel del mar durante el Último Máximo Glacial llevó asociado que el nivel 
freático regional descendiera arrastrado por él (Fig. 9.17a y b). Durante el hiato sedimentario que hay 
entre los 21.000 y los 11.000 años, se formó en toda el área un paleosuelo de origen freático, lo que 
significa una elevación del nivel de base de los acuíferos y, por tanto, del nivel del mar (Fig. 9.17c). 
Pero además, marca un periodo de estabilización del nivel freático que permitió el desarrollo del 
paleosuelo. Durante los primeros estadios de la formación, el nivel freático que no llega a aflorar, se 
estabiliza y se comienza a concentrar el carbonato en los depósitos aluviales precedentes, 
preferiblemente en las granulometrías más gruesas, más permeables. Además, se generan moteados 
por las pequeñas fluctuaciones del nivel y, finalmente, si se concentran los nódulos de carbonato se 
pueden terminar formando caliches.  
La formación del suelo freático señala que el nivel del mar está ascendiendo y estabilizó, 




durante el cortejo sedimentario transgresivo (TST) antes de que el mar invadiera los valles y 
comenzará la sedimentación holocena (Fig. 9.17d). Según Wright y Marriott (1993) en la base del 
cortejo sedimentario transgresivo es muy característico la formación de estos paleosuelos hidromorfos 
(Fig. 9.18). 
Durante este periodo los ríos se siguen funcionando, e incluso en la plataforma marina se ha 
registrado en la base del borde del margen marino una cuña progradante datada en su techo en 16.000 
a BP (Nelson, 1990; Ferrán y Maldonado,1990, Ercilla et al., 2010).  
 
Figura 9.17.- Evolución del nivel freático (azul) en las llanuras costeras desde el final del Pleistoceno hasta el 
inicio del Holoceno. a) durante el final de la sedimentación pleistocena el nivel freático se encontraba muy 
próximo a la superficie y se forman suelos freáticos; b) durante la caída del nivel del mar el nivel freático 
descendió con el nivel de base de los ríos; c) durante el ascenso del nivel del mar producido por el deshielo de 
los glaciares, el nivel freático asciende escalonadamente y se desarrolla un suelo freático (rojo); y finalmente c) 
el ascenso continuado del nivel del mar hace aflorar el nivel freático y se inundan las zonas más bajas 
topográficamente de las llanuras costeras. 
 
 





Figura 9.18.-  Relación entre los depósitos aluviales y los cortejos sedimentarios según la estratigrafía 
secuencial. En la base del cortejo sedimentario transgresivo (TST) se forman numerosos paleosuelos freáticos 
(modificado de Wright y Marriott, 1993). 
No hemos conseguido datar el paleosuelo hidromorfo, pero entre los 21.000 y los 11.000 años, 
sólo se registran dos periodos de estabilización o ralentización del nivel del mar a escala global: el 
evento registrado por Lambeck et al. (2002) entre 19.000 y 16.000 a BP, o la interrupción ligada al 
Younger Dryas (12.500-11.500 a BP), (Edwards et al., 1993; Bard et al., 1996). En el primer caso 
Lambeck et al. (2002), proponen un ascenso continuado del nivel relativo del mar de unos 3,3 mm/año 
y en el segundo caso se plantean una estabilización. Fairbanks (1989), propone para el Younger Dryas 
un período de subida del nivel del mar reducido, de tan sólo 3 mm/año, sin que se produzca una 
estabilizació o descenso, según se corrobora por el bajada en la tasa de crecimiento de corales en 
Barbados (Stanford et al., 2006). Teniendo en cuenta que durante los dos periodos el comportamiento 
del nivel relativo del mar es muy similar, y el inicio de la sedimentación holocena es próxima a los 11 
ka, parece más probable que se desarrolle durante los primeros estadios del MIS 2. Además, en el 
contexto de la Península Ibérica, en Barbate (Cadiz) Zazo et al., (2005, 2008) describen un paleosuelo 
sobre una superficie erosiva, que datan en torno a 21-16 cal ka BP, en lo que sería el inicio de la fusión 
de los casquetes y elevación del nivel del mar. En las llanuras del Po y Venecia también se registra un 
paleosuelo en el límite Pleistoceno-Holoceno, pero en este caso se desconoce su edad (Amorosi y 
Marchi, 1999; Mozzi et al., 2003; Amorosi et al., 2003). 
9.4. HOLOCENO 
La sedimentación holocena se inicia hacia los 11-12 ka cal BP, distinguiéndose dos medios 
sedimentarios en las partes bajas de las llanuras costeras: llanura fluvial y playa barrera, distribuidos 
en cuatro pequeñas cuencas. La cuencas de Almenara-Nules y Benicasim presentan un mejor registro 
sedimentario que se ha podido subdividir en 6 parasecuencias separadas en dos grupos limitados por la 
superficie de máxima inundación holocena que tiene una edad ca. 7.000 a Cal BP (Fig. 9.19). Este 
registro es muy similar al observado en sistemas deltaicos del Mediterráneo occidental (Somoza et al., 
1998; Fernández-Salas, 2008; Gámez, 2007; Amorosi et al., 2008) y en las plataforma marinas 
(Fernández-Salas, 2008; Fernández-Salas et al., 2010; Lobo et al., 2014) y responde a un ascenso 
rápido del nivel del mar (que normalmente produce agradación o ligera retrogradación) y posterior 
ralentización con la consiguiente progradación de los sistemas litorales (Somoza et al., 1998; Dabrio et 
al,. 2000; Zazo et al., 2008). 





Figura 9.19.- Interpretación de la estructura estratigráfica del Holoceno de la cuenca de Almenara-Nules y de 
Benicasim. Se distinguen dos grupos limitados por la máxima superficie de inundación (SMI) que separa las Ps2 
y Ps3 en la zona costera y la mayor expansión de los humedales en la zona lacustre.  
Las parasecuencias del grupo inferior constituyen en conjunto el cortejo sedimentario 
transgresivo holoceno (Fig. 9.19), que representa el TST de 5º orden de Alösi y Mili (2001). El mejor 
registro de este cortejo sedimentario se encuentra en los depósitos de plataforma marina (Rodero et al., 
1999; Hernández-Molina, 2000; Lobo et al., 2000, 2001; Ercilla et al., 2010; Fernández-Salas et al., 
2003, 2010; Fernández-Salas, 2008; Gámez et al., 2009; Lobo y Ridente, 2014), en los depósitos 
fluviales de los estuarios en Guadalete, Gilão-Almargem, Guadiana, Tinto, Odiel (Dabrio et al., 1999, 
2000; Boski et al., 2002, 2008) y en las llanuras costeras del Po y Arno (Amorosi et al., 2005, 2008, 
2009). En estos casos los depósitos transgresivos están compuestos por parasecuencias o secuencias 
progradantes que, en conjunto, muestran una arquitectura retrogradante. En cambio, el conjunto 
estudiado tanto en Almenara como en Benicasim muestra una tendencia progradante con una fuerte 
componente agradante (Fig. 9.19) resultado del ascenso continuado del nivel del mar y de pequeñas 
variaciones en la tasa de velocidad de ascenso, que permite la progradación de cada una de las 
unidades, muy similar a las secuencias deposicionales de los deltas del Ebro (d0 y d1) o Llobregat 
(ISAPW y IPAS) o las parasecuencias del Golfo de León (U400 y U500), (Somoza et al., 1998; 
Gámez et al., 2009; Labaune et al., 2005, 2008), donde se atribuye esta configuración progradante a la 
combinación del ascenso del nivel del mar con la tasa de aportes detríticos y la tasa de subsidencia. La 
creación de espacio de acomodación por ascenso del nivel del mar, y la subsidencia por tectónica local 
se compensan, tras la trasgresión, por un incremento de aportes detríticos, mayor en el caso de la 




segunda parasecuencia. La diferencia de espesores entre las dos parasecuencias, menor en la segunda, 
indica que la creación de espacio de acomodación disminuye, posiblemente por un progresivo 
descenso en la tasa de velocidad de ascenso. Labaune et al. (2008) explican que la sedimentación de 
las parasecuencias en el Golfo del León se produce por una combinación del aumento de aportes y de 
la reducción de la velocidad de ascenso del nivel del mar en los periodos del Younger Dryas o el 
evento frío de 8,2 ka.  
La trasgresión registrada a la base de la primera parasecuencia puede asociarse al pulso MPW-
1B (Fairbanks, 1989), en torno a 11,4 – 11 ka mientras la progradación de la parasecuencia parece 
coincidir con una ralentización en la tasa de subida del nivel del mar registrada en los corales entre los 
11 ka y los 8 ka BP (Nakada y Lambeck, 1988). En la plataforma portuguesa este episodio se 
caracteriza por un descenso del nivel del mar de aproximadamente de 20 m entre los 11-10 ka 
(Rodrigues et al., 1991; Dias et al., 2000), y en la llanura costera del Arno (Italia ) por el desarrollo de 
una parasecuencia progradante en torno a los 13 ka al igual que ocurre en la llanura costera del Po 
(Amorosi et al., 2005, 2008, 2009). Esta última edad se ajusta más a la datación obtenida en la base 
del abanico deltáico del río Mijares (12,4 ka BP) que parece señalar que el inicio de la parasecuencia 
coincidiría con el Younger Dryas, entre los 12,5 ka-11,5 ka cal BP, donde también se registra una 
ralentización en la subida del nivel relativo del mar (Edwards et al., 1993; Bard et al., 1996; Lambeck 
et al., 2002).  
Por el contrario, la progradación de la parasecuencia 2 (PS2) sí parece estar relacionada con el 
evento frío de Bond a 8,2 ka. La leve transgresión que se registra en la base de la parasecuencia está 
vinculada al pulso MPW-1C (Fairbanks, 1989) que se generó por el drenaje catastrófico de los lagos 
glaciares de Agassiz y Ojibwa, e interpretado como una subida global del nivel del mar del orden de 1 
a 1,5 m (Turney y Brown, 2007). También se ha reconocido en el golfo de Cádiz (Boski et al., 2013) y 
en la costa cantábrica (Leorri et al., 2008), llanura costera del Arno (Amorosi et al., 2009) y en el delta 
del Ebro (a0, Somoza et al., 1998). En el área de estudio, esta subida se estima en unos 70 cm a partir 
de los espesores medios de las parasecuencias en los ambientes de marjal y en lagoon de Benicasim, si 
bien en Almenara supera los 3 m de espesor a causa de la subsidencia. La gran abundancia de 
depósitos detríticos de isla-barrera o cordón litoral en estas primeras parasecuencias confirma la gran 
cantidad de material detrítico que trasladaban la deriva litoral procedentes de los ríos (Fig. 9.20).  
No es fácil deducir la relación de las variaciones relativas del nivel del mar con el clima 
circundante durante estos periodos, y en concreto con las precipitaciones. Los datos climáticos de los 
registros de lagos del norte peninsular señalan para el inicio del Holoceno unas temperaturas frías y 
abundantes precipitaciones o con fuertes variaciones estacionales (Muñoz-Sobrino et al., 1997; 2007; 
Giralt et al., 1999, Valero-Garcés et al., 2000a, 2000b; González-Sampériz et al., 2006, 2008; 
Morellón et al., 2009), que fueron interrumpidas por eventos fríos y áridos, eventos de Younger Dryas 
y 8.2 ka (Jalut et al., 2000, 2010; González-Samperiz et al., 2009), durante los cuales disminuyó el 
aporte detrítico y se produjo una la transgresión (Labaune et al., 2008). Los registros del sur 
peninsular señalan condiciones más áridas que se intensifican durante estos eventos (Carrión, 2002; 
Carrión et al., 2007, 2008, 2010; Reed et al., 2001; Ariztegui et al., 2001; Dorado et al., 2002; 
Pantaleón-Cano et al., 2003), por lo que cabe la posibilidad de que durante estos periodos áridos las 
precipitaciones torrenciales potenciaran la erosión del suelo y, por tanto, la cantidad de sedimentos que 
transportaban los ríos al mar. Mayewski et al. (2004) y Magny et al. (2003) reconocen un cambio en la 
circulación atmosférica con un incremento de los vientos del noreste. Magny et al. (2003) proponen un 
incremento de la humedad en respuesta al enfriamiento en latitudes medias (50º y 43º) mientras en el 
norte y sur de Europa las condiciones son secas. El origen de esta humedad pudiera ser un aumento de 




la velocidad de los vientos de poniente. 
En la plataforma marina durante el depósito de estas dos primeras parasecuencias se formaron al 
menos dos unidades dentro del cortejo transgresivo post-glacial (Serra et al., 2007, Gàmez et al., 2009; 
Somoza et al., 1998; Ercilla et al., 2010; Lobo et al., 2005, 2014; Labaune et al., 2008). También es 
muy posible que muchos de los lagoons identificados recientemente a lo largo del litoral levantino 
(Blázquez y Usera, 2010; Carmona y Ruiz, 2011; Rodríguez-Estella et al., 2011; Marco-Barba et al., 
2013) se formaron durante este periodo como consecuencia de la desaceleración de la subida del nivel 
del mar y el incremento de los aportes detríticos distribuidos por la deriva litoral, y en algún caso, 
incluso podría sumarse con tectónico.  
El conjunto de parasecuencias superior presenta una tendencia progradante (Fig. 9.19) que se 
interpreta como debido a la reducción de la velocidad de ascenso del nivel del mar. Constituye el 
cortejo sedimentario de nivel del mar alto HST de 5º orden de Amorosi y Milli (2001). El límite entre 
los dos conjuntos lo constituye la superficie de máxima inundación que separa las parasecuencias 2 y 3 
(PS2 y PS3) de los depósitos marinos, y pasa por el interior de la parasecuencia 3 de los depósitos 
continentales, donde el límite de la parasecuencia es la superficie de máxima regresión (Fig. 9.19).  
A partir de 7.000 a cal BP la influencia del aporte de agua dulce al mar desde los casquetes 
glaciares sobre los cambios del nivel del mar se considera prácticamente nula (Pirazzoli, 2005; Yu et 
al., 2009) debido a que el influjo del factor glacio-eustático se reduce al factor glacio-hidro-isostático 
que es el que va a controlar en adelante la redistribución de las masas de agua en el océano. Según Yu 
et al. (2001) el reajuste glacio-isostático (el abombamiento de la litosfera en las zonas alrededor de los 
casquetes y que se fue recobrando según estos se fundieron) es el responsable de la gran variabilidad 
de los cambios del nivel del mar de unos puntos a otros, sin tener en cuenta otros factores,  que se 
traduce en curvas del nivel del mar muy diferentes para los últimos 7.000 años. Pero para el NO del 
Mediterráneo y sur de la Península Ibérica las diferencias son mínimas y, en muchos casos, las 
diferencias se deben a la calidad del registro y a la propia incertidumbre de las edades absolutas. . 
En la zona de Castellón, el nivel del mar de los últimos 7.000 años sigue elevándose y por tanto, 
creando el suficiente espacio de acomodación en las áreas litorales para la sedimentación de las cuatro 
parasecuencias. Esto significa que esta zona se sitúa lejos de la influencia del rebote glacio-isostático y 
las variaciones relativas del nivel del mar se deben a factores locales (Fig. 9.19). Por lo que hemos 
observado, la subsidencia por efecto de la tectónica distensiva local también cesa al inicio del depósito 
de este conjunto de parasecuencias, cuya potencia es, en general, similar en todos los sondeos.  
 













































































































































































































































































































































































































































































































































































































Tomando los espesores de las parasecuencias durante este periodo como registro fiable del nivel 
del mar, sus las variaciones relativas están en torno al metro de altura. Es cierto que la potencia en 
algunas parasecuencias no llega a este espesor porque los humedales no llegaban a colmatarse del 
todo. Este rango de oscilación es similar al registrado en otros sistemas litorales y marinos (Zazo et al., 
2008; Dabrio et al., 1999, 2000; Goy et al., 2003; Fernández-Salas et al., 2010; Ercilla et al., 2010) 
pero en nuestro caso son los cambios en la sedimentación de los sistemas lacustres los que registran 
estas oscilaciones del nivel del mar. La expansión de los humedales coincide con periodos de nivel del 
mar alto y se caracteriza por el aumento de la profundidad, aumento de la oxigenación de la lámina de 
agua y de la productividad de las caráceas. Es decir, la sedimentación de las caráceas indica el nivel 
del mar más alto, como se observa en otros humedales costeros (Pavlopouos et al., 2006). Por tanto, la 
inundación de los humedales es equivalente a las unidades agradantes descritas en otros sistemas 
costeros y marinos (Hernández-Molina et al., 1994; Somoza et al., 1998; Fernández-Salas et al., 
2010). La posterior colmatación y progradación de los sistemas aluviales y costeros es equivalente a 
un descenso relativo o estabilización del nivel del mar y, en sistemas marinos o costeros, a la 
progradación de las cuñas infralitorales, lóbulos deltaicos y llanuras costeras. Por ello asumimos que 
los depósitos progradantes de la parasecuencia 3 (Fig. 9.19), posteriores a la superficie de la máxima 
inundación, son equivalentes a las unidades marinas F1 (Hernández-Molina et al., 1994) o H1 
(Fernández-Salas, 2008) o parte de la U1 (Ercilla et al., 2010) de las plataformas marinas del Sur y 
Este de la Península. También son correlacionables con las unidades deltaicas d1del Ebro (Somoza et 
al., 1998), P1 del Rodano (Boyer et al., 2005), la parasecuencia 4 del Po (Amorosi et al, 2005, 2008) y 
con la unidad H1 de los sistemas de crestas de playa (beach ridge) de Almería (Goy et al., 2003), (Fig. 
9.20).  
Según los datos geoquímicos del único sondeo disponible, el C3, la salinidad del Marjal de 
Almenara era muy baja, presumiblemente a causa de los aportes de los acuíferos dulces asociados a 
los materiales del Plio-Pleistoceno. Ello lleva a conclusión que se trataba de un periodo relativamente 
húmedo. Los registros de lagos del sur y levante español señalan un máximo de humedad entre los 7 y 
6 ka BP (Fig. 9.20), (Pons y Reille, 1988; Carrión, 2002; Fernández et al., 2007; Carrión et al., 2007, 
2008), que se extendería hasta los 5,5 ka BP según Jalut et al. (2000, 2009) coincidiendo con el final 
del Periodo Húmedo Africano (deMenocal et al., 2000), aunque en la mitad norte peninsular para este 
periodo se establecen condiciones más áridas que en el periodo de la parasecuencia anterior 
(González-Sampéríz et al., 2008; Moreno et al., 2010). Según Cacho et al. (2000) la temperatura 
superficial del mar de Alborán (SST) baja durante la máxima inundación y luego sube 
progresivamente para bajar de nuevo a la entrada de la parasecuencia 4 (Fig. 9.20). 
La parasecuencia 4 (PS4) se subdivide en tres secuencias menores reconocidas en los tres 
humedales (Fig. 9.20), en donde los periodos de mayor expansión de los humedales, coetáneos con 
aceleraciones en la subida del nivel del mar se producen entre 5.800-5.600 a cal BP, 5.300 – 4.700 a 
cal BP y 4.500 – 4.100 a cal BP (Fig. 9.20). La máxima inundación se sitúa en la segunda secuencia 
menor, hacia los 5.000 a cal BP, coincidiendo con un descenso de la temperatura del mar  (SST) de 
Alborán (Cacho et al., 2000). Esta arquitectura estratigráfica es muy semejante al registro del episodio 
h2 del delta del Ebro (Somoza et al., 1998), donde se registraron tres episodios de agradación, el 
primero de ellos no es muy claro. En el delta del Ebro entre los 4.400 – 3.600 a BP se produce la 
progradación del delta del Teche (d2) y en los humedales del área de estudio se reconoce la 
colmatación de los humedales y progradación de los sistemas aluviales y costeros. En el delta del 
Rodano la unidad progradante equivalente a la parasecuencia 4 es la unidad P2 (Boyer et al., 2005), y 
en el delta del Po son dos parasecuencias que abarcarían el registro entre 5.500 a BP y 4.000 a BP 
(Amorosi y Milli, 2001; Amorosi et al., 2005), y por tanto, la última de las secuencias menores de 




Castellón no quedó registrada (Fig. 9.20). No obstante Stefani y Vincenzi (2005) distinguen otra 
arquitectura para el delta del Po y reconocen unidades equivalentes a la primera y la tercera de las 
secuencias menores pero no la intermedia. Goy et al., (2003) coinciden con estos autores en las crestas 
de playa de Almería donde identificaron dos unidades progradantes en un periodo descenso progresivo 
del nivel del mar, las unidades H2 y la base de la H3, con un límite entre ambas alrededor de los 4.200 
a cal BP, coincidiendo con el evento de Bond (Bond et al., 1997), y con el inicio de la última de las 
secuencias menores identificadas en los marjales. En cambio, más acorde con nuestra interpretación, 
dentro del registro marino Lobo et al. (2005) y Fernández-Salas (2008) distinguen la unidad 
intermedia infralitoral H2, equivalente a la parasecuencia 4, que a su vez separan en otras tres 
secuencias deposicionales menores (secuencias intermedias 5,6,7).  
El registro geoquímico entre los 6.000 y 4.000 a cal BP permite interpretar un periodo de alta 
variabilidad en las condiciones de humedad coincidiendo con la mayor variabilidad climática de 
Kaplan y Wolfe (2006). De forma más específica, se observado que, al igual que otros autores en la 
Península Ibérica hay un periodo árido entre los 5,000 y 4,500 a cal BP (Jalut et al., 1997, 2000, 2009; 
Dorado et al., 2002; Carrión et al., 2004) que ha sido interpretado por diferentes autores (McGlade y 
van der Leeuw, 1998; Jalut et al., 1997, 2000) como un cambio significativo en las condiciones 
atmosféricas mediterráneas y el establecimiento de condiciones más secas y de mayor estacionalidad, 
es decir, se instauran las condiciones climáticas actuales en la zona mediterránea occidental (Terral y 
Mengual, 1999; Jalut et al., 1997, 2000, 2009; Pantaleón-Cano, 2003), propiciados por los cambios de 
insolación de verano en el Hemisferio Norte debido a las variaciones orbitales (Wanner et al., 2008). 
Este cambio climático coincide con el asentamiento de los humanos en las llanuras costeras, por lo que 
parece que las nuevas condiciones climáticas influyeron en la actividad humana (Burjachs et al., 1994; 
Terral y Mengual, 1999; Yll et al., 1999). Dicho cambio climático según Carrión et al. (2001) y 
González - Sampériz et al. (2002) no se produjo y en cambio es la actividad humana el principal factor 
de los cambios paleoambientales durante el Neolítico, especialmente por la desforestación durante el 
inicio de la agricultura. En cambio a escala global Mayewski et al. (2004) plantean, entre los 6.000-
5000 a BP y 4.200- 3800 a BP, dos periodos de enfriamiento de los polos y aridez en los trópicos. 
Estos eventos fríos del Atlántico Norte se ven reflejados en el NO del Mediterráneo como un 
incremento de la actividad normal de las tormentas que puede generar cambios en la hidrodinámica 
costera del litoral mediterráneo (Sabatier et al., 2010, 2012). 
La subida del nivel del mar ocurrido hacia los 3,5-3 ka cal BP. coincide con unas nuevas 
condiciones áridas y fuerte impacto humano. Este cambio es quizás el más significativo en todos los 
registros, marinos y continentales: significa el inicio de la sedimentación marina de la unidad U2 de la 
cuña infralitoral de Masnou (Ercilla et al., 2010), o la SD2 del sur de la Península en el Golfo de Cadíz 
y en el Mar de Alborán, que a su vez se subdivide en dos menores, H3 y H4 (Lobo et al., 2005; 
Fernandez-Salas, 2008). Estos autores señalan en torno a los 3.500 a BP la transición entre las dos 
secuencias deposicionales de gran escala de los márgenes marinos, recalcando que es un cambio 
significativo de los modelos de sedimentación marinos someros, que puede consistir en un depósito 
agradante o una superficie sin depósito. En los sistemas de flechas litorales emergidos esta transición 
ha sido también relacionada con una fase sin sedimentación, posiblemente relacionada con una intensa 
erosión que causa el retroceso de la línea de costa (Zazo et al., 1994, 1996; Lario et al., 1995; Goy et 
al., 1996, 2003; Rodríguez- Ramírez et al., 1996). Goy et al. (2003) reconocen la erosión o gap hasta 
los 3.155 a BP, tras el cual hay un rápido ascenso del nivel del mar de más de 60 cm. Está elevación 
del nivel del mar es coetánea con la registrada en el delta del Ebro (Somoza et al., 1998) donde se 
formó un nivel de turbera h3a (Fig. 9.20). En este caso la unidad agradante h3, coincide con nuestra 
parasecuencia 5, e incluso se distinguen dos secuencias menores (h3a y h3b) limitadas por una 




pequeña progradación de un lóbulo deltaico y finalizando con la progradación del lóbulo Sanibel (d3). 
En Castellón este episodio coincide con la desecación de los tres humedales al progradar los mantos de 
arroyada que culminan la parasecuencia 5 (PS5). Al igual que esta configuración estratigráfica, en los 
deltas del Po y el Rodano, en los depósitos litorales de costa de Almería y en las plataformas marinas 
se distinguen dos secuencias menores separadas por una transgresión datada entre 2.700 y 2.500 a cal 
BP (Boyer et al., 2005; Vella et al., 2005; Amorosi et al., 2005; Stefani y Vincenci, 2005; Goy et al., 
2003; Fernández-Salas 2008 y Fernández-Salas et al., 2010). Esta fecha coincide aproximadamente 
con el límite de las secuencias menores de la parasecuencia 5. Ambos eventos  de ascenso relativo del 
nivel del mar (3,5-3 y 2,7-2,5 ka cal BP) coinciden con un descenso de las temperaturas en el Mar de 
Alborán (Cacho et al., 1999, 2000), un incremento de las tormentas en el NO mediterráneo (Sabatier et 
al., 2012) y un cambio en la circulación atmosférica general (Mayewski et al., 2004) que, en la zona 
de estudio, corresponde con dos periodos áridos (Fig. 9.20), reflejados por el aumento de salinidad de 
los humedales de Almenara y Benicasim.  
Jalut et al., (1997 y 2009), basándose en el registro de polen marino y terrestre en la zona del 
mediterráneo occidental estimaron que, alrededor de 2780 a cal BP, se sucedieron unos veranos con 
sequías irregulares lo cual puede estar relacionado con el cambio en la dirección de los vientos 
detectados en otras zonas (Zazo et al., 1996; Goy et al., 2003; Stefani y Vincenzi, 2005) y que pudo 
dar como resultado un cambio en la dinámica costera del SE peninsular. En la zona central de la 
Península Ibérica, Dorado et al. (2002) confirma la existencia de un periodo árido alrededor de 2.500 a 
BP, con la desecación del registro lacustre del Sur de España (Carrión, 2002). Este periodo árido 
coincide con el evento frio 2 del Atlántico Norte definido por Bond et al., 1997 y una disminución de 
la radiación solar (Mayewski et al., 2004), (Fig. 9.20).  
La parasecuencia más reciente (PS6) muestra una gran influencia de los ambientes continentales 
aluviales. La inundación de los humedales no es tan evidente según criterios litológicos, lo que indica 
que una reducida velocidad de ascenso del nivel del mar, que tiende a estabilizarse. La 
continentalización, afecta a la mayoría de los humedales costeros (Bao et al., 1999), a la que 
contribuye la acción antrópica, al menos en los humedales del sur peninsular (Carrión et al., 2001, 
2004). Por todo ello, es la parasecuencia más difícil de reconocer en los registros litorales, aunque no 
sea el caso en los depósitos marinos. Aun así, Stefani y Vincenci (2005) en el delta del Po reconocen 
un límite entre dos secuencias progradantes alrededor de los 1.400 a BP, que coincidiría con los 
depósitos de turba agradante h4 del delta del Ebro (Somoza et al., 1998), el inicio de las unidades 
progradantes U3 en la cuña infralitoral de Masnou (Ercilla et al., 2010), y del H4 de las plataformas 
marinas del golfo de Cádiz y mar de Alborán (Lobo et al., 2005; Fernández-Salas, 2008). En el 
sistema beach-ridge de Almería la unidad coetánea de la PS6 es la unidad H5 que, en su inicio se 
caracteriza por una ascenso relativa del nivel del mar de unos a 80 cm (Goy et al., 2003). Nuevamente, 
este alto relativo del nivel del mar coincide con un incremento de la aridez, que se registra a escala 
global para la Península Ibérica (Jalut et al., 2000), un descenso de las temperaturas del mar de 
Alborán (Cacho et al., 2000) y un evento frío en el Atlántico norte (Mayewski et al., 2004), (Fig. 
9.20). 
En resumen, durante las sucesivas transgresiones marinas en los humedales costeros se 
produjeron la expansión de las lagunas y agradación de facies en condiciones climáticas 
fundamentalmente áridas. Por el contrario la progradación de los ambientes litorales y desecación de 
los humedales se produjeron con condiciones climáticas más húmedas, que aumentaron los aportes 
aluviales y fluviales que favoreció la progradación de los sistemas litorales y marinos.  




El número de secuencias es prácticamente igual en todo el NO y SO del Mar Mediterráneo y se 
aprecia una notable contemporaneidad de los eventos independientemente del tipo de registro 
sedimentario (costa, delta o humedal). Las pequeñas diferencias radican en el registro local de los 
límites de las secuencias o parasecuencias en cada zona, los cuales dependen fundamentalmente de 
procesos autocíclicos, es decir, asociados al ambiente de sedimentación. La resolución de los registros 
sedimentarios y las desviaciones en las edades de los eventos o periodos que hemos observado 
también se deben a la respuesta de los medios de sedimentación a los cambios del factor alogénico. El 
único factor alogénico que pudiera influir en los sistemas costeros y marinos durante el HST de 5º 
orden del área occidental del Mediterráneo es la corriente marina superficial, que a su vez depende de 
la interacción entre el agua de entrada y salida a través del estrecho de Gibraltar y sus fluctuaciones y 
ésta, a su vez, del clima (Zazo et al., 2008). En términos generales se ha observado que los 
incrementos en la velocidad de ascenso del nivel del mar coinciden con periodos relativos de baja 
temperatura del mar de Alborán (Cacho et al., 1999, 2000), es decir que el origen de las oscilaciones 
depende del incremento en la entrada de agua fría atlántica. La mayor parte de los ascensos del nivel 
mar registrados se producen en periodos relativamente áridos en la zona central de la Península 
Ibérica, y húmedos en el Sur de Francia (Sabatier et al., 2010, 2012) lo cual indica que la NAO y, en 
concreto, la NAO positiva refuerza la entrada del agua atlántica (SAW).  
Durante el periodo de nivel del mar alto holoceno las llanuras fluviales del Mijares y Palancia 
muestran una tendencia retrogradante y no una progradación como era de esperar tras la estabilización 
del nivel del mar, como se registra en otros ríos del Mar Mediterráneo donde se desarrollaron deltas, 
Ebro, Rodano, Po y Llobregat (Maldonado y Nelson, 1990; Somoza et al., 1998, 2014; Boyer et al., 
2005; Vella et al, 2005; Amorosi et al., 2005, 2009; Gaméz, 2007 ). En concreto, se produce una 
disminución progresiva de los aportes detríticos que, según llegan a la costa son redistribuidos por la 
deriva litoral. La disminución de los aportes seguramente es debida a las condiciones más áridas del 
Holoceno superior en comparación con el inferior (CLIVAR, 2010), durante el cual los abanicos 
presentaban una tendencia agradante.  
Utilizando la morfología actual de las llanuras fluviales, curvas de nivel y batimetría (Fig. 9.22) 
se pone de manifiesto la ausencia total de cuerpos deltaicos que se adentren en mar. Esto es debido a la 
falta de aportes sedimentarios procedentes del río, de forma que el progresivo ascenso del nivel del 
mar no se compensa por los aportes detríticos fluviales, lo que supone un impacto negativo en la costa 
y su erosión. 
Fig. 9.22.- Cartografía de las llanuras fluviales de los  ríos Mijares (izquierda) y Palancia (derecha), con curvas 
de nivel (equidistancia 10m) y batimetría (1m). Se aprecian unas protuberancias muy rudimentarias en donde 
deberían estar las acumulaciones deltaicas, lo que apunta al carácter erosivo de la costa. 




9.3.1. Tectónica holocena 
La actividad de las fracturas que afectaron la unidad pleistocena parece extenderse al comienzo 
del Holoceno según se deduce de las diferencias de espesor de las primeras parasecuencias, entre 
depósitos de ambientes de sedimentación semejantes. En el contexto general de la zona de estudio, el 
análisis de la profundidad del límite Pleistoceno-Holoceno en los sondeos situados, aproximadamente, 
a la misma distancia de la costa actual, y en ambientes de sedimentación semejantes, es decir, 
comparando los sondeos de Mijares y Palancia, y los de Almenara y Benicasim, comprobamos que 
hay un cierto aumento relativo de la potencia hacia el Sur de la zona (Fig. 9.23). 
Analizando la tasa de subsidencia a partir del espesor de las parasecuencias holocenas, teniendo 
en cuenta las características del ambiente sedimentario, se observa que la actividad se concentró en 
torno a los sondeos de Benicasim y de Almenara. A principios del Holoceno la actividad fue más 
importante en la zona de Benicasim, puesto que se registra un depocentro en el sondeo de Benicasim, 
donde en condiciones de sedimentación muy semejante a la del sondeo de Almenara se aprecia una 
diferencia de espesor de casi 3 m. Esta actividad, se asocia a las fallas de la Sierra de Les Santes, 
responsable de la acumulación de conos de deyección entre el Pleistoceno y el Holoceno en el flanco 
hundido (Fig. 9.5). La actividad de estas fallas se interrumpe antes de la sedimentación de la 
parasecuencia 2 como se deduce de los espesores con las demás parasecuencias y tendencia hacia la 
homogenización de ambientes lacustres. En cambio, los espesores y las condiciones de sedimentación 
de la parasecuencia 2 en torno al sondeo de Almenara, indican una importante subsidencia que genera, 
al menos hasta el inicio de la parasecuencia 3, apreciables diferencias de espesores de hasta 5m con 
respecto a las parasecuencias de los demás sondeos.  
 
Figura 9.23.- Elevación relativa del margen norte de la Plana de Castellón. La base de las secuencias holocenas
se encuentran topográficamente más alta hacia Benicasim, como señalan las flechas. Es una aproximación 
teniendo en cuenta el error producido por la posición relativa de los sondeos respecto al mar que es el nivel de 
referencia, aunque entre posiciones semejantes como son los ríos Mijares y Palancia, y las cuencas marinas-
litorales Almenara y Benicasim las diferencias debieron ser muy pequeñas. Las flechas rojas y verdes indican la
dirección de movimiento de la base del Holoceno en las llanuras costeras y playas, respectivamente.  




En el caso de la parasecuencia 2 en el sondeo C7, la diferencia de espesor con respecto a las 
otras parasecuencias lacustres es de un metro. Esta diferencia de potencia indica que la actividad de las 
fallas asociadas a la tectónica extensional separaba el Marjal de Almenara en las zonas Norte y Sur 
(Fig. 9.24).  
 
Figura 9.24. – Diferencia de espesores de la parasecuencia 2 entre los sondeos C7, C4, C3 y Almenara  y 
posibles fallas identificadas de los perfiles de los sondeos eléctricos.
A partir de la parasecuencia 3, los espesores de las parasecuencias, en los ambientes lagunares, 
son muy semejantes o las posibles diferencias se miden en centímetros, entre las zonas de los marjales 
de Almenara, Nules y Benicasim, ello parece sugerir que la subsidencia tectónica por efecto de las 
fallas circundantes es mínima. 
9.4. CICLICIDAD. RESPUESTA DE LOS DEPÓSITOS COSTEROS 
La recurrencia en el depósito de las parasecuencias tiene una periodicidad de alrededor de 
1.500-1.800 años, pero la frecuencia aumenta en los últimos 6.000 años a ciclos de 600 a 800 años que 
se superpone a la anterior. Las parasecuencias responden principalmente a variaciones del nivel del 
mar que parecen tener un carácter regional en todo el Mediterráneo occidental. Tras la desaparición del 
factor glacio-eustático estas oscilaciones están influenciadas, por un control climático global que 
modifica las corrientes oceánicas de escala más regional y en nuestro caso principalmente derivadas de 
las fluctuaciones en la entrada de agua de Atlántico por el Este del Estrecho de Gibraltar. Las 
variaciones positivas del nivel del mar coinciden con los eventos fríos detectados en la SST del 
Mediterráneo Occidental (Cacho et al., 1999, 2001) y, probablemente, con los valores positivos de la 
NAO. Por todo ello, es previsible que estos ciclos, al menos los mayores, se relacionen con los eventos 
climáticos, de Bond et al., (1997). Bond et al. (1997) determinó una serie de cambios climáticos 
durante el Pleistoceno Superior-Holoceno con una periodicidad de 1.470 años±500 años y afirmaron 
que los eventos holocenos, parecen ser la manifestación más reciente de un ciclo climático de escala 
milenaria dominante que opera independientemente del estado climático glacial-interglacial. Bond et 
al. (2001) aseguraron que en el segmento holoceno del ciclo “1.500 años” nor-atlántico puede haber 
un mecanismo solar subyacente, y además, junto a Bianchi y McCave (1999) concluyeron que el 




sistema climático terrestre es muy sensible a perturbaciones extremadamente débiles en la emisión de 
energía del Sol, no sólo a escala decenal, sino también a escala centenaria y milenaria. 
En este sentido, se han utilizado los ciclos de nivel del mar de 5º orden y 6º orden asociados a 
las fluctuaciones climáticas mayores durante el Holoceno para explicar la arquitectura sedimentaria 
interna de los deltas del Mississippi (Boyd, 1989; Lowrie y Fairbridge, 1991; Lowrie y Hamiter, 
1995), del Yangtze (Stanley y Chen, 1993), y del Tigris-Eufrates-Karun (Lambeck, 1996), de las rías 
Gallegas (Rey y Somoza, 1993; García-García et al, 2005; García-Gil et al., 2002) y varios deltas 
mediterráneos, como el del Nilo (Stanley y Warne, 1994), el del Ródano (Gensous et al., 1993; Vella et 
al., 2005; Boyer et al., 2005; Labaune et al., 2008), el del Tiber (Bellotti et al., 1994), el del Ebro 
(Checa et al., 1988; Somoza et al., 1998) y el del Po (Amorosi et al., 1999, 2008).  
Igualmente, en las plataformas marinas del Sur y Este de la Península Ibérica se han reconocido 
ciclos de 4º orden, modulados por pequeñas oscilaciones del nivel del mar (1-2m) en ciclos de 5 o 6º 
orden (Díaz y Ercilla, 1993; Ercilla et al., 1994, 1995, 2010; Hernández-Molina et al., 1994, 2000; 
2002; Ercilla y Alonso, 1996; Fernández-Salas, 2008; Fernández-Salas et al., 2010; Chiocci et al., 
1997; Somoza et al., 1997; Lobo et al., 2005; 2014). 
Fairbridge y Hillaire-Marcel (1977) han descrito ciclos de 1.500 a 1.800 años con variaciones 
entre 1.250 y 950 años y los han atribuido a la conjunción de los planetas. Los cuerpos progradantes 
descritos por Zazo et al. (1993) en los depósitos costeros del SE de España también presenta esta 
periodicidad. Además, también se encuentran en este rango de variación los eventos de cambios 
climáticos rápidos que representan reorganizaciones masivas en la circulación atmosférica debidos a 
cambios en la emisión solar (Mayewski et al., 1994). Bond et al. (2001) y Fleitmann et al. (2003) 
relacionaron las fluctuaciones climáticas holocenas a diferentes escalas temporales con las variaciones 
de escala milenaria, centenaria y decenal de la actividad solar. De igual modo se han explicado las 
variaciones en los sistemas deposicionales del Oeste mediterráneo. Fernández-Salas (2008) reconoce 
que los periodos de formación de las secuencias deposicionales de escala intermedia (H) abarcan una 
banda desde los 2.150 a los 1.350 años, similar a  los intervalos mayores entre cuerpos progradantes en 
el Mar de Alborán -ciclos H- que presentan una periodicidad principal que podría estar en torno a los 
1.500 años (Hernández-Molina et al., 1994). También en el mar de Alborán, Moreno et al. (2005) 
observan un  incremento de la productividad primaria como consecuencia de los cambios hacia el sur 
de los vientos del NO, normalmente con una ciclicidad de 1.470 años. Por su parte Sabatier et al. 
(2008, 2012) asocian el incremento de las tormentas en el sur de Francia con los eventos fríos de 
Atlántico Norte (Bond et al., 1997).  
En los depósitos litorales, Goy et al. (2003) dedujeron que los conjuntos de beach-ridge  de 
Almenaria revelan una periodicidad milenaria (1.400/1.200 años) durante las tres primeras fases 
progradantes (H1, H2 y H3) asociada a los ciclos áridos que coinciden con los eventos fríos de Bond 
(Zazo et al., 2008). También hay una periodicidad decenal y centenaria (800/600 años) durante las 
fases más recientes de progradación (H4 y H5), donde correlacionan las periodicidades de mayor 
frecuencia, decenas de años, a las variaciones de la NAO, como también hicieron al igual que 
Rodríguez-Ramírez et al. (2000) en la costa de Huelva. 
Los ciclos menores (600 a 800 años) también se reconocen en las cuñas infralitorales en las que 
Fernández-Salas (2008) distingue periodicidades, entre los 700 y 400 años, durante el HST Holoceno 
equivalentes a los ciclos C de Hernández-Molina et al. (1994). Estos ciclos se correlacionan con los 
ciclos climáticos de escala submilenaria, que pueden estar vinculados con los cambios en la actividad 
solar que se deducen de las fluctuaciones en la tasa de producción de 14C (Stuiver y Braziunas, 1989), 




que a su vez se asocian a la variabilidad solar. Si lo comparamos con el ΔC14 residual (Stuiver et al., 
1998), se puede observar que los niveles mínimos de la curva coinciden con los mínimos de la 
actividad solar (valores positivos de ΔC14 residual) y por lo tanto, con periodos fríos. En este sentido 
correlacionan con buena precisión los seis eventos fríos que Cacho et al. (2001), (AC1- ACYD) 
describen en el Mar de Alborán, dentro de la tendencia general de enfriamiento del Holoceno. Cacho 
et al. (2001) calculan una periodicidad de 730 años para todos los eventos.  
Otros registros climáticos de periodicidades menores, como la Oscilación del Atlántico Norte 
(NAO), cuyas periodicidades varían entre 250, 16,7, 7,9, 3,5 y 2,1 años también afectan 
indirectamente a la formación y desarrollo de los depósitos de alto nivel del mar (Rodrigo et al., 
1999). La NAO está relacionada directamente con los índices de precipitación y temperatura en la 
Península Ibérica, de manera que las épocas de alta precipitaciones y baja temperaturas (índice de 
radiación solar negativa) coinciden con un índice NAO negativo [NAO(-)], (Rodrigo et al., 1999; 
Pozo-Vázquez et al., 2004). También se ha demostrado que la gran variabilidad interanual en los 
caudales de los ríos de la Península Ibérica está modulada por el índice NAO (Trigo et al., 2004; 
Pociask-Karteczka, 2006), lo que afecta directamente al aporte de sedimentos al mar, y por tanto, a la 
formación de los depósitos costeros y litorales (Goy et al., 2003). Esta correlación del índice NAO(-) 
con el aumento de las lluvias y del aporte sedimentario también se ha descrito en otros lugares del 
Mediterráneo (Cullen y deMenocal, 2000; Maas y Macklin, 2002; Cullen et al., 2002; Struglia et al., 
2004), el Mar Negro y el Mar Rojo (Lamy et al., 2006). 
CAPÍTULO 10. CICLOS DE ALTA FRECUENCIA. VARIACIONES
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CAPITULO 10: CICLOS DE ALTA FRECUENCIA. VARIACIONES GEOQUÍMICAS DE 
LOS HUMEDALES Y FACTORES LOCALES 
10.1. LOS HUMEDALES COSTEROS COMO INDICADORES DE VARIACIONES 
RELATIVAS DEL NIVEL DEL MAR  
La diferencia entre estudiar humedales costeros y otros sistemas litorales (flechas litorales, 
beach ridge, deltas, dunas, etc.) es que los humedales suelen presentar registros sedimentarios muy 
continuos y con pocos hiatos sedimentarios porque normalmente no se ven afectados por procesos 
erosivos. 
Como se ha mostrado la morfología de la costa castellonense prácticamente no cambia después 
del máximo transgresivo, en torno a los 6.500-7.000 a. BP, y está compuesta por un estrecho cordón 
litoral que protege una serie de marjales. La combinación del análisis estratigráfico y del análisis 
geoquímico permite determinar las variaciones relativas del nivel del mar de ciclo corto. De este modo 
se han reconocido los cambios sedimentarios sufridos por los humedales y, además, los factores que 
los determinan. Para ello, apoyándonos en el conocimiento del comportamiento actual de los marjales, 
sobre todo en cuanto a las variaciones hidroquimicas del agua se deduce que la química del agua del 
marjal depende directamente de la mayor o menor influencia del agua marina y de la cota que alcanza 
la lámina de agua dentro del marjal. Los cambios en la salinidad del agua se deben fundamentalmente 
a las variaciones en la posición de la interfase agua marina-continental, y los cambios de profundidad 
y extensión de los humedales dependen de las variaciones relativas del nivel del mar, que actúa como 
su nivel de base (Fig. 10.1). 
Figura 10.1.-  Relación de los humedales costeros de Castellón con las flucutaciones del nivel del mar. Durante 
el periodo de nivel del mar alto, los marjales se expanden y se desarrollan varios cinturones de facies, mientras 
que durante los periodos de nivel relativo del mar bajo los humedales se restringen y pueden desaparecer los 
cinturones de facies. 
El modelo hidrogeológico indica que la cota que alcanza la lámina de agua de los humedales 
está regulada por el acuífero libre plio-pleistoceno y ésta, es igual al nivel de base que constituye el 
nivel medio del mar. Teniendo en cuenta que se trata de un mar micromareal, el registro preservado 
indica las variaciones superiores a los 20 cm que supone el rango de marea y que perduran un cierto 
tiempo. Por otro lado, las variaciones de la salinidad en los humedales se deben a la situación de la 
interfase agua marina-continental que se mantiene más o menos alrededor del cordón litoral arenoso. 
Dicha interfase está directamente relacionada con los aportes provenientes del acuífero dulce del plio-
pleistoceno y este, a su vez, con los de la lluvia y de los acuíferos mesozoicos (Fig. 10.2). En 
condiciones estables, dicha interfase se mantiene en una posición fija, de forma que, no se producirían 





fluctuaciones en la química del agua de los marjales, puesto que la presión del agua salada y dulce es 
estable. Si tenemos en cuenta que para este periodo la química del agua del mar es constante, serán las 
variaciones en el agua dulce continental las que generarán dichos cambios. El hecho de que estas 
fluctuaciones se produjeran en los dos humedales al mismo tiempo parece confirmar que no se deben a 
efectos puntuales del propio humedal (por ej: permeabilidad del cordón litoral, subsidencia,..) sino a 
procesos a escala de cuenca. 
 
Figura 10.2.- Modelo hidrodinámico del acuífero plio-pleistoceno que aporta el agua a los marjales de Almenara, 
Nules y Benicasim. 
Asumiendo el modelo anterior y el registro estratigráfico de los marjales hemos deducido los 
factores condicionantes de las variaciones en los humedales durante el último periodo de nivel mar 
alto, es decir, los últimos 7.000 años, y que se resumen en la Figura 10.3.  






Condicionantes ambientales: periodo húmedo y ascenso 
relativo del nivel del mar. 
Interfase agua dulce/agua marina: en equilibrio. 
Laguna: Ascenso del nivel freático de la laguna, expansión del 
humedal, incremento de la oxigenación de la lámina de agua, 
aumento del C inorgánico y de las plantas acuáticas.  
Condicionantes ambientales: periodo seco y ascenso relativo 
del nivel del mar. 
Interfase agua dulce/agua marina: se desplaza hacia tierra. 
Laguna: Ascenso del nivel freático de la laguna, expansión del 
humedal, incremento de la oxigenación de la lámina de agua, 
aumento del C inorgánico, de las plantas acuáticas y de la 
salinidad. 
Condicionantes ambientales: periodo húmedo y descenso 
relativo del nivel del mar. 
Interfase agua dulce/agua marina: se desplaza hacia mar. 
Laguna: Descenso del nivel freático de la laguna, retracción del 
humedal, condiciones reductoras, incremento del C orgánico y 
aumento de los aportes siliclásticos de los márgenes. 
Condicionantes ambientales: periodo seco y descenso relativo 
del nivel del mar. 
Interfase agua dulce/agua marina: en equilibrio. 
Laguna: Descenso del nivel freático de la laguna, retracción del 
humedal, condiciones reductoras e incremento del C orgánico. 
Condicionantes ambientales: periodo húmedo y nivel relativo 
del mar  estable. 
Interfase agua dulce/agua marina: desplazamiento hacia el 
mar. 
Laguna: Nivel freático de la laguna estable, sin  cambios en el 
cinturón de facies. Pequeño descenso de la salinidad. 
Condicionantes ambientales: periodo seco y nivel relativo del 
mar  estable. 
Interfase agua dulce/agua marina: desplazamiento hacia tierra.
Laguna: Nivel freático de la laguna estable, sin  cambios en el 
cinturón de facies. Ligero incremento de los elementos salinos. 
Figura 10.3.- Modelo de funcionamiento de los humedales de las planas en relación cambios climáticos y del 
nivel del mar. 





10.2. FACTORES DETERMINANTES DE LOS CAMBIOS RELATIVOS DEL NIVEL 
DEL MAR DE LOS ÚLTIMOS 4.000 AÑOS DEDUCIDOS A PARTIR DE LOS DATOS 
GEOQUÍMICOS  
10.2.1. Reconstrucción de las condiciones climáticas y del nivel del mar para los últimos 
4.000 años 
La fiabilidad de la evolución vertical deducida para los dos marjales se ve refrendada por la 
semejanza en las tendencias de las curvas geoquímicas de los tres sondeos (Fig. 10.4). Los cambios en 
los elementos o relaciones son muy similares, las únicas diferencias se deben probablemente al margen 
de error de las dataciones. La simultaneidad en los cambios registrados en los dos marjales durante 
estos 4000 años (periodo donde coinciden las curvas) indica que los procesos que controlan la 
sedimentación son regionales, que debieran coincidir con los que actuaron en otras zonas del litoral 
mediterráneo español. Cabe supone que las variaciones del nivel del mar y los cambios climáticos 
registrados en la costa castellonense y posiblemente en el NO Mediterráneo. Dichos cambios en la 
posición relativa del mar, como ya advirtieron Yokohama et al. (2001) dependerán de los denominados 
factores locales (estérico, corrientes oceánicas, oleaje,…) de Mörner (1981), los cuales, a su vez 
dependen directamente de las condiciones climáticas de la región, es decir, del clima.   
En este capítulo, intentaremos determinar los factores que han modificado la altura relativa del 
nivel del mar y las condiciones climáticas en la Península Ibérica durante los últimos 4.000 años, 
aportando nuestros datos climáticos a los ya conocidos. 
El primer gran cambio se registró entre los ca 3.700 los 2.700 a cal BP en ambos humedales y 
responde a un periodo de alto nivel del mar, donde se amplía la extensión de la zona inundada, 
aumenta la profundidad y hay buenas condiciones de oxigenación (Fig. 10.4). Este periodo es 
equivalente al nivel relativo del mar alto donde se desarrollaron los sistemas de crestas de playa H3 de 
Campo de Dalías-Roquetas (Goy et al., 2003), la H3 de los depósitos infralitorales (Lobo et al., 2005; 
Fernández-Salas, 2008) y los depósitos turbosos agradantes h3 del Delta del Ebro (Somoza et al., 
1998). Durante este periodo se produce un descenso relativo y progresivo del aporte de aguas dulce 
freáticas que asociamos a un incremento de la aridez (Fig. 10.4), coincidiendo con las fases áridas de 
final de la Edad del Bronce y de la Edad de Hierro que se registran en otros depósitos continentales de 
la Península Ibérica (Jalut et al., 2000; Carrión, 2002; Carrión et al., 2010; Fletcher et al., 2007; 
Martín-Puertas et al., 2008, 2010), y en el registro marino (Bernárdez et al., 2008; Combourien 
Nebout et al., 2009; Nieto-Moreno et al., 2011). En el río Turia (Carmona y Ruiz, 2011), se reconocen 
grandes eventos de inundaciones al igual que en el centro peninsular (Thorndycraft y Benito, 2006a, 
2006b; Benito et al., 2008). 
Este periodo de alto nivel relativo del mar y aumento de la aridez en la Península Ibérica es 
simultáneo con el progresivo descenso de la temperatura en el mar de Alborán (Cacho et al., 1999; 
Emeis et al., 2000) debido a la intensificación en la entrada de agua fría atlántica (MAW, Modified 
Atlantic Water), (Cacho et al., 2000) y a la formación de agua profunda mediterránea (WMDW, 
Western Mediterranean DeepWater) en la zona del Golfo del León (Frigola et al., 2007) por 
intensificación de los vientos del noroeste (Millot, 1999; Pinardi y Masetti, 2000; Frigola et al., 2007). 
También se acrecientan los aportes procedentes del Sahara (Martín-Puertas et al., 2010) y Mayewski et 
al., (2004) reconocen la intensificación de los vientos procedentes del noreste, al igual que Sabatier et 
al. (2012), Vella et al. (2005) y Clarke et al. (2002) reconocen un aumento de las tormentas de origen 
atlántico en suroeste de Francia. La distribución de los vientos y precipitaciones de la Península 
Ibérica para dicho periodo parece coincidir con el predominio de una Oscilación del Atlántico Norte 





(NAO) positiva. A escala global este periodo coincide con la disminución de la radiación solar (Fig. 
10.4) que llega a un mínimo en torno a los 2.800 a cal BP (Steinhilber et al., 2009), asociado con un 
evento Bond frio en la región del Atlántico Norte (Bond et al., 2001). 
Durante el periodo comprendido entre 2.700 y los 1.700cal a BP el nivel relativo del mar parece 
haberse estabilizado y se tiende a la colmatación de ambos humedales por el incremento en los 
componentes siliclásticos (Fig. 10.4). En los deltas del Ebro y Rodano progradan los lóbulos deltaicos 
y llanuras deltaicas (Somoza et al., 1998; Vella et al., 2005; Boyer et al., 2005), lo que confirma la 
estabilización del nivel de base de ambos y se descarta la posibilidad de un aumento de aportes 
fluviales puesto que los sistemas climáticos donde se encuentran sus cuencas de recepción son 
diferentes según la circulación atmosférica actual. En la plataforma marina se registra la progradación 
de una nueva cuña infralitoral progradante (Fernández-Salas et al., 2010; Ercilla et al., 2010), 
equivalente en sureste peninsular en la zona costera del Campo de Dalías-Roquetas (Goy et al., 2003) 
al desarrollo de un complejo de crestas de playa H4, con una configuración de nivel relativo mar 
ligeramente más bajo que la anterior. En el río Turia, Carmona y Ruiz (2011) describen un periodo 
estable, con agradación y formación de leves y sin registro de inundaciones. El límite está marcado por 
una intensificación de los vientos procedentes del O y SO, como se ha observado en otras zonas 
meridionales de la Península Ibérica (Goy et al., 1998; Borja et al., 1999; Dabrio et al., 2000). 
La salinidad en ambos humedales durante este periodo es baja y aumentan los aportes de agua 
dulce del acuífero, lo que indica precipitaciones abundante. Este coincide con lo observado en toda la 
Península Ibérica (Cearreta et al., 2003; Desprat et al., 2003; Bernárdez et al., 2008; Thorndycraft y 
Benito, 2006; Benito et al., 2008; Macklin et al., 2006; Lebreiro et al., 2006; Gil-García et al., 2007; 
Ruiz-Zapata et al., 2010; Martín-Puertas et al., 2008, 2009, 2010; Nieto-Moreno et al., 2011) para el 
Periodo Húmedo Romano (Fig. 10.4). También coincide con un aumento de la SST en mar de Alborán 
(Cacho et al., 1999, 2000), y un descenso en la intensidad de los vientos del NO en el suroeste francés 
(Frigola et al., 2007). Todos estos rasgos parecen indicar que predomina la NAO negativa, como 
proponen Zazo et al. (2008) y Bernárdez et al. (2008). 
Durante este periodo se ha registrado un breve evento de nivel del mar alto datado hacia los 
2.500 o 2.300 a cal BP, dependiendo del sondeo (Fig. 10.4), e incremento de la aridez, que es 
correlacionable con la agradación del lóbulo deltáico Sanibel del delta del Ebro (Somoza et al., 1998), 
y la formación de las turbas h4a durante la elevación relativa del nivel del mar mediterráneo o en el 
Puerto de Mazarrón (Rodríguez-Estrella et al., 2011). También puede ser equivalente al aumento de 
aridez e intensificación de los vientos registrado en la zona meridional de la península (Goy et al., 
1998, 2003; Borja et al., 1999; Dabrio et al., 2000), aunque no se ha descrito en la laguna de Zoñar 
(Martín-Puertas et al., 2008, 2009, 2010). En los registros polínicos continentales (Dorado et al., 2002; 
Jalut et al., 2000; Carrión, 2002) y marinas (Combourieu-Nebout et al., 2009) se observó aridificación 
de en las primeras fases del Periodo Húmedo Romano, también registrado en los depósitos marinos 
(Nieto-Moreno et al., 2011). Dicho evento coincidiría con una intensificación del agua profunda del 
mediterráneo (WMDW), (Frigola et al., 2007), (Fig.10.4), de las tormentas atlánticas en el SW de 
Francia (Sabatier et al., 2008, 2012 ) y de la humedad en Europa central (Magny, 2004) y a escala 
global, es correlacionable con un mínimo de actividad solar (Steinhilber et al., 2009).  





Figura 10.4.- Representación de los componentes principales (Cp1 y Cp2) de los tres sondeos durante los
últimos 4.000 años y comparación con la posición relativa del nivel del mar (negro)en el Delta del Ebro 
(Somoza et al., 1998), la actividad solar (azul), (Steinhilber et al., 2009), la NAO (rojo), (Cook et al., 2002), la 
SST (azul) en el mar de Alborán (Cacho et al., 1999) y los isótopos de ƍ18 O en G. bulloides (rojo), (Frigola et 
al., 2007). Las zonas sombreadas señalan periodos de nivel del mar alto, con incremento de la profundidad,
oxigenación y extensión de los humedales. 





Un nuevo periodo de nivel del mar alto, se ha registrado entre ca. 1.600-1.100. a cal BP 
coincidiendo con la formación de nivel turboso h4b en el Delta del Ebro (Fig. 10.4) equivalente a un 
periodo de nivel del mar alto (Somoza et al., 1998) y a la formación de un complejo litoral de crestas 
de playa con una configuración (A) de nivel del mar relativamente más alto en el Campo de Dalías-
Roquetas (Goy et al., 2003). En la llanura aluvial del Turia se elevan los niveles freáticos  y llegan a 
formarse pequeñas lagunas (Carmona y Ruiz, 2011). 
Este periodo coincide en su mayor parte con las Edades Oscuras (Mann y Jones, 2003), y 
aumenta de nuevo la aridez en todo el ámbito español tanto continental (Riera et al., 2004; 
Domínguez-Castro et al., 2007; Gil-García et al., 2007; Fletcher et al., 2007; Jalut et al., 1997, 2000; 
García-Hidalgo et al., 2007; Martin-Puertas et al., 2008; Ruiz-Zapata et al., 2010; Carrión et al., 2010) 
como marino; (Bernárdez et al., 2008; Desprat et al., 2003; Combourieu-Nebout et al., 2009; Nieto-
Moreno et al., 2011; Rodrigo-Gámiz et al,. 2011). Mayewski et al., (2004), Frigola et al. (2007) y 
Sabatier et al. (2008, 2012) señalan la intensificación de los vientos del noreste (Fig. 10.4), que 
coincide con un descenso de la SST en el mar de Alborán (Cacho et al., 1999, 2000), elevación de los 
niveles de los lagos europeos (Magny, 2004; Magny et al., 2011) y entrada de aportes eólicos 
procedentes del Sahara (Rodrigo-Gámiz et al., 2011). En resumen, concuerda con una configuración 
de predominio de la NAO positiva. Gil et al. (2006) reconstruyo la posición del anticiclón de las 
Azores para las Edades Oscuras, situándolo sobre la Península Ibérica, lo que concuerda con la 
distribución de presiones atmosféricas de una NAO positiva. A escala global, es correlacionable con 
un mínimo en la actividad solar (Steinhilber et al., 2009).  
A partir de ca. 1100 a cal BP la tendencia de ambos humedales es a la colmatación, con el 
incremento de siliclásticos (Fig. 10.4), lo que sugiere de un nivel relativo del mar estable. En los 
depósitos costeros del Complejo de Dalías-Roquetas (Zazo et al., 1994; Goy et al., 2003) se produjo 
en una primera parte una erosión parcial asociada a un descenso del nivel relativo del mar y en los 
últimos 500 a BP se formó un último complejo de crestas relacionada a la estabilización del nivel del 
mar y gran cantidad de aportes detríticos procedentes de los ríos. En el Delta del Ebro se produjo la 
progradación de los lóbulos RietVell y Sol-de Riu (Somoza et al., 1998) en la regresión Plaquemines o 
Sanibel II (Stapor et al., 1991), y alrededor de 1.700 DC (250 a cal BP) la formación del lóbulo 
Mitjorn que se asocia a una regresión de entre 0,5 y 1 m durante la Pequeña Edad de Hielo (Somoza et 
al., 1998). 
Los datos geoquímicos de ambos marjales para este periodo, equivalente a la Anomalía Cálida 
Medieval y Pequeña Edad de Hielo, comprenden un incremento de las aguas freáticas dulces 
procedentes de los acuíferos mesozoicos debido al aumento de precipitaciones, aunque con una alta 
variabilidad, alternando épocas húmedas y áridas de corta duración (Fig. 10.4). La Anomalía Cálida 
Medieval lleva aparejado un aumento de las precipitaciones similar a lo observado en los registros 
polínicos (Jalut et al., 2000; Desprat et al., 2003; Domínguez-Castro et al., 2006; Gil-García et al., 
2007; Ruiz-Zapata et al., 2010) y un aumento de los aportes fluviales en las costas atlánticas (Lebreiro 
et al., 2006; Bernárdez et al., 2003, 2008; Thorndycraft y Benito 2006; Benito et al., 2003, 2008; Vis 
et al., 2010) y mediterránea (Carmona y Ruiz, 2011) Peninsular. Pero es un periodo de muchas 
incertidumbres puesto que hay registros continentales y marinos a partir de los que se propone un 
periodo árido para la Península Ibérica (Martin-Puertas et al., 2008, 2010; Morellón et al., 2008; 
Moreno et al., 2012 ), asociado a una NAO positiva (Trouet et al., 2009) aunque con mucha influencia 
de la Oscilación Meridional de El Niño (ENSO), (Mann et al., 2009), lo que puede implicar fuertes 
variaciones en la circulación atmosférica. Varios autores (Thorndycraft y Benito 2006; Benito et al., 
2003, 2008; Morellón et al., 2008, 2009) proponen una primera época húmeda, para después pasar a 





una más árida justo antes de la Pequeña Edad de Hielo. Al menos durante esta época la SST tiende a 
ascender en el mar de Alborán (Cacho et al., 1999, 2000; Combourieu-Nebout et al., 2009), y se 
debilitan los vientos del NO en el suroeste francés (Frigola et al., 2007). El nivel de los lagos europeos 
desciende durante esta época de aridez (Magny et al., 2008, 2010) y hubo muy pocas tormentas en el 
Suroeste de Francia (Sabatier et al., 2010). 
En los humedales peninsulares (Riera et al., 2004; Moreno et al., 2008, 2009, 2012; Ruiz-
Zapata et al., 2010) es un periodo donde el factor antrópico puede tener mucha influencia sobre el 
registro. En nuestro caso, en el registro del sondeo C3 en torno a los 700 cal a BP (Figs.10.4) se 
reconocen las actividades de desecación del humedal de Almenara tras la reconquista cristiana, para 
controlar las enfermedades. 
Durante la primera época de la Pequeña Edad de Hielo se mantiene la tendencia a la 
colmatación de ambos humedales  y a partir de los últimos 350 a cal BP (1.600 DC) reciben aportes 
detríticos de los abanicos aluviales circundantes, principalmente en el marjal de Benicasim donde las 
pendientes de éstos son mayores. Los indicadores de salinidad (Figs. 10.4 y 10.5) muestran bajos 
contenidos, lo que significa que los acuíferos costeros reciben aportes de agua dulce, normalmente por 
un aumento de las precipitaciones. Está época se caracteriza por una alta variabilidad climática 
(Domínguez-Castro et al., 2006, 2008) y principalmente de las precipitaciones en forma inundaciones 
catastróficas (Barriendos y Martin-Vide, 1998; Barriendo et al., 1998; Benito et al., 2003; Moreno et 
al., 2008). Los datos históricos recopilados de la zona del levante peninsular muestran el incremento 
de las inundaciones a partir del 1.600 DC, similar al registro en el Tajo (Benito et al., 2003, 2008) o en 
centro peninsular (Moreno et al., 2008; Ruiz-Zapata et al., 2010). Machado et al., 2012 reconocen en 
la Rambla de la Viuda un periodo de elevada frecuencia y magnitud de avenidas. Estos datos muestran 
unas condiciones climáticas de precipitaciones muy variables (Domínguez-Castro et al. 2008, 2010; 
Barriendos et al., 1998; Benito et al., 2008), y eventos catastróficos. Las grandes inundaciones se 
juntan a grandes sequías estacionales (Fig. 10.5). La reconstrucción de las inundaciones coinciden con 
las variaciones del índice NAO (Cook et al., 2002): los años de mayor variabilidad atmosférica 
coincide con un valor negativo de NAO (Fig. 10.5), al igual que se propuso para el río Tajo (Benito et 
al., 2003). La concordancia es mayor a escala estacional, de forma, que los periodos con inundaciones 
durante el invierno coinciden con las épocas predominantemente de NAO negativa (Fig. 10.6). Es 
decir, el modelo climático concuerda con el propuesto por Hurrell (1995), según el cual en los 
periodos de NAO negativo predomina la aridez y el frio en el centro y oeste de Europa, mientras en la 
Península Ibérica predominan las precipitaciones y temperaturas moderas. El problema es que dada la 
gran variabilidad de este periodo, se pueden superponer procesos semejantes en áreas con sistemas 
climáticos diferentes; pero, aún así hemos observado que éste modelo es válido. Los periodos de 
niveles altos de los lagos europeos (Magny et al., 2010, 2011) durante la Pequeña Edad de Hielo se 
correlacionan inversamente con los datos históricos que hemos recopilado.  
 





Figura 10.5.- Comparación de los datos de avenidas, heladas y nevadas y sequías en el entorno de Castellón y 
Valencia obtenidos de crónicas y anales, los datos geoquímicos (Cp1, Cp 2, S/Al, Si/Al) de los sondeos C10 y C7
y los valores del índice de la NAO de Cook et al. (2002). Las zonas sombradas señalan periodos de NAO- y su 
correlación con los datos geoquímicos de los sondeos y eventos históricos. 






Figura 10.6.- Registro de avenidas de los ríos Mijares, Palancia y Turia (Catellón y Valencia) según las
estaciones, y los valores del índice de la NAO de Cook et al. (2002). Las zonas sombradas señalan periodos 
de NAO- y su correlación con eventos históricos de avenidas. 
10.2.2. Factores condicionantes de las variaciones relativas del nivel del mar durante los 
últimos 4.000 años.  
Mörner (1996) propone que después del máximo transgresivo (7.000 a BP) la distribución de las 
grandes masas oceánicas a partir de las corrientes superficiales sustituye al efecto glacio-eustático 
como principal factor en el control del nivel del mar global pero, hasta el momento, se desconocen 
cuáles son dichas corrientes y su papel en el levante español.  
Coincidiendo con nuestros datos, las variaciones relativas en el nivel del mar en las costas 
mediterráneas peninsulares en los últimos milenios no debieron superar ≈1m como ya aseguran Ercilla 
et al. (1995) o Zazo et al. (2008) y parecen depender, al igual que proponen Goy et al. (2003), Yll et 
al. (2003) y Zazo et al. (2008) de las variaciones en la intrusión de agua atlántica superficial (SAW). 
Estas intrusiones intensificaron la formación de corrientes hacia el S desde el Golfo del León (Frigola 
et al., 2007, 2008). Durante estas fases se incrementa la circulación termohalina (Frigola, et al., 2007; 
Cacho et al., 1999, 2000; Rodrigo et al., 2011) con mayor intercambio entre las aguas atlánticas y 
mediterráneas en el estrecho de Gibraltar (Rodrigo et al., 2011) y mayor circulación hacia el sur del 
Mediterráneo (Frigola et al., 2007), que por lo que hemos observado se ajustan con la subida del nivel 
relativo del mar en la zona de Castellón y Sagunto, y también en el Delta del Ebro y en el Complejo de 
Dalías (Somoza et al., 1998; Goy et al., 2003). 
Frigola et al. (2007) proponen que el aumento de la corriente profunda (WMDW) se debe a la 
intensificación de los vientos del oeste durante periodos prolongados de NAO positiva (Fig. 10.7). Los 
datos geoquímicos de los humedales indican que durante estos periodos de nivel del mar alto se 
incrementan las condiciones de aridez, que coinciden con mayor número de tormentas en el SE de 





Francia procedentes del Atlántico (Clarke et al., 2002; Sabatier et al., 2008, 2012), con la elevación de 
los niveles los lagos en Europa (Magny, 2004; Mayesky et al., 2004) y con los eventos fríos de Bond 
en el Atlántico norte (Bout-Rohmazeilles et al., 2007; Combourieu-Nebout et al., 2009), que se 
asocian a periodos fríos y áridos en la Península Ibérica. Por todo ello parece existir una gran 
influencia de la NAO sobre las corrientes oceánicas y de estas sobre el nivel del mar. Además, el 
predominio de la NAO positiva se confirma con los datos de paleotemperaturas del N de la Península 
(Martín Chivelet et al., 2011) donde se han observado descensos relativos de temperatura coincidiendo 
con los periodos áridos registrados en este trabajo: final de la Edad de Bronce, evento frío de la Edad 
de Hierro y Edades Oscuras. 
Fernández-Salas (2008) reconoce un sistema parecido para las cuñas infralitorales y propone 
que el descenso relativo del nivel del mar se asocia a periodos de predominio de NAO negativa 
cuando progradan los sistemas infralitorales, debido al aumento de aporte detrítico procedente del 
incremento de la mayor intensidad de las tormentas y las precipitaciones en el suroeste peninsular.  
 
Figura 10.7.- Distribución climática y oceánica durante los episodios de NAO positiva, que genera la elevación 
relativa del nivel del mar en el litoral mediterráneo español. Las flechas grises marcan la dirección 
predominante de los vientos. Las flechas negras señala la dirección predominante de las corrientes 
superficiales en el Mar Mediterráneo. Las flechas punteadas indican la dirección de las corrientes de aguas 
profundas. Las líneas sinuosas señalan las zonas donde se han observado elevaciones relativas del nivel del 
mar. 
A favor de la influencia de la NAO sobre las antiguas modificaciones de las corrientes 
superficiales, y por tanto, de la elevación relativa del nivel del mar, Canellas et al. (2010) reconocen 
que en periodos de NAO positiva, se producen elevaciones de hasta 60 cm en la zona entre las Islas 
Baleares, el Golfo del León y la costa catalana. Esto explicaría las diferencias de altura medidas 
instrumentalmente a lo largo de la costa mediterránea peninsular (Tel, 2005). A su vez, las oscilaciones 





en el nivel del mar y las precipitaciones parecen correlacionarse con la disminución de la actividad 
solar (Steinhilber et al., 2009), lo que puede concluirse como una prueba de su influencia sobre la 











PARTE IV: CONCLUSIONES 
CAPITULO 11. CONCLUSIONES 
El trabajo ha cumplido uno de los objetivos principales que era caracterizar y reconstruir la 
arquitectura estratigráfica de los depósitos superficiales del Pleistoceno superior y Holoceno de las 
llanuras costeras de Sagunto y Castellón, reconstruir su evolución sedimentaria y los factores que han 
influido en la sedimentación. En esta región se reconocen dos grandes unidades estratigráficas, U. 
Pleistocena y U. Holocena, con características estratigráficas y sedimentológicas diferentes aunque 
ambas estuvieran controladas por los cambios relativos del nivel del mar. El límite entre ambas 
unidades aloestratigráficas es una discontinuidad estratigráfica que corresponde a una laguna 
estratigráfica en las desembocaduras de los principales ríos y a un hiato sedimentario en los 
interfluvios entre los grandes abanicos aluviales pleistocenos. 
A partir de afloramientos aislados y los cortes de los ríos principales se distinguen 10 facies de 
la unidad Pleistocena depositadas en dos medios de sedimentación: extensos abanicos aluviales de 
baja pendiente en los que predominaron los procesos fluviales sobre los aluviales; y pequeños conos 
de deyección que conectan los anteriores con los borde de la cuenca y donde dominan los procesos 
aluviales. La paleogeografía situaría la línea de costa en zonas mucho más orientales que en la 
actualidad. En superficie se han distinguido tres secuencias agradantes limitadas por periodos de sin 
sedimentación (paleosuelos), que lateralmente en la plataforma continental marina presentan una 
tendencia progradante, y se depositaron durante un periodo de nivel relativo del mar estable o en suave 
ascenso. 
Las dataciones las secuencias superiores de OSL en afloramientos y de 14C en los sondeos las 
sitúan en los estadios isotópicos MIS5 y MIS 3 que, según las curvas eustáticas globales, coinciden 
con periodos del nivel del mar alto dentro del último ciclo eustático de 4º orden, cuando el nivel del 
mar global estaba descendiendo. El periodo sin sedimentación entre ellas debe coincidir con el 
descenso rápido del nivel del mar del MIS 4. La sucesiva agradación de las secuencias sugiere que la 
costa entre Sagunto y Benicasim era experimentaba cierta subsidencia. 
En los sondeos y en los afloramientos se ha observado a techo de la secuencia más moderna la 
progradación de los sistemas aluviales. Esta progradación corresponde al descenso del nivel del mar al 
inicio del MIS2, antes de llegar de su máximo en torno a los 21 ka. El bajo nivel eustático global 
durante el periodo comprendido entre los 23 y los 19 ka dio como resultado la superficie erosiva que 
constituye el límite entre las dos unidades aloestratigráficas. 
La combinación del paleorrelieve de los depósitos pleistocenos y la erosión de los ríos durante 
su encajamiento modificó algo la disposición del substrato de los depósitos holocenos que rellenan  
cuatro cuencas. Sobre esta superficie hemos reconocido un paleosuelo, mejor desarrollado en las 
partes inferiores de las cuencas holocenas y que representa parte del hiato sedimentario del periodo 
MIS 2, y que atribuimos a la estabilización de los niveles freáticos durante el ascenso escalonado del 
nivel del mar después de su mínimo. Sobre este paleosuelo se apoya toda la sedimentación holocena. 
El estudio sedimentológico y geoquímico de los materiales holocenos en los sondeos ha 
permitido distinguir 16 facies que se agrupan en 7 asociaciones de facies depositados en 3 medios de 
sedimentación: pequeños abanicos aluviales, llanuras fluviales y playas barrera. El análisis 
estratigráfico del registro sedimentario de las playas barrera de las cuencas de Almenara-Nules y 
Benicasim ha permitido distinguir 6 parasecuencias transgresivas-regresivas (T-R) limitadas por 





máxima inundación y, responden a variaciones relativas del nivel mar en un contexto general de 
ascenso eustático. Estas parasecuencias se pueden agrupar en dos conjuntos o cortejos sedimentarios 
separados por la superficie de máxima inundación holocena, aproximadamente a los 7 ka. Dicha 
superficie marca el mayor desarrollo y extensión de los sistemas lagunares de ambas cuencas y la 
mayor transgresión marina registrada en los sedimentos holocenos.  
Los dos cortejos se formaron en condiciones de ascenso del nivel del mar, pero en el caso del 
inferior la potencia de las parasecuencias y los cambios bruscos de facies indican una elevada tasa de 
ascenso del nivel del mar, con incrementos que superan ampliamente el metro de altura. Este complejo 
corresponde al TST Holoceno. Por el contrario, en el cortejo superior la velocidad de ascenso general 
fue mucho menor y las variaciones relativas son de menor entidad, en general inferiores al metro 
según se deduce de la potencia de las parasecuencia. Corresponde a HST Holoceno. 
La caracterización geoquímica de los depósitos holocenos, que era otro de los objetivos 
propuestos, ha servido de apoyo al reconocimiento de las facies sedimentarias, de forma que han 
detallado los procesos que dieron lugar a su depósito e incluso ha permitido distinguir subfacies. 
Además, las variaciones geoquímicas registradas en los sondeos han apoyado la interpretación final de 
la evolución sedimentaria. En particular en depósitos de los humedales se utilizaron indicadores 
geoquímicos ya conocidos (Si/Al, Mg/Al, Na/Al, C/S, C/N…) y nuevos obtenidos a partir de los 
análisis multivariantes. La combinación de los indicadores ha mostrado la gran influencia del clima, en 
especial de las precipitaciones, sobre los humedales. La coincidencia en la evolución vertical de las 
curvas geoquímicas de los tres sondeos en distintos marjales parece demostrar que los factores que 
controlan la sedimentación a lo largo del litoral tienen un rango regional. 
La combinación del análisis estratigráfico y geoquímico ha revelado que, a partir de los 6 ka, los 
momentos de nivel relativo del mar alto coinciden con la mayor expansión de los humedales y mayor 
salinidad. Ello se explicaría por un descenso en el aporte de agua dulce de los acuíferos plio-
pleistocenos y mesozoicos, que sugieren periodos más secos. 
Los mapas paleogeográficos muestran la evolución de la línea de costa y los ambientes desde el 
Máximo Glacial hasta la actualidad. Durante el Máximo Glacial la posición de la línea de costa se 
situaba en zonas muy orientales y fue migrando hasta posiciones muy similares a las actuales al inicio 
de la primera parasecuencia holocena. Durante el primer conjunto de parasecuencias la costa era 
sinuosa, con al menos dos golfos el de Almenara y Benicasim y, a partir de los 7 ka, la configuración y 
posición de la línea de costa y los asentamientos humanos no cambiaron significativamente y las 
mayores variaciones paleogeográficas registradas se limitan a la extensión de los humedales.  
Los factores que determinan la sedimentación en litoral castellonense a gran escala son el 
glacio-eustático, al final del Pleistoceno e inicio del Holoceno y, para los últimos 7 ka, el glacio-hidro-
isostático. El ascenso continuado del nivel del mar para este último periodo sugiere que el 
Mediterráneo no se encuentra en la zona de influencia del rebote isostático por la fusión de los 
casquetes polares. Superpuesta a este efecto de escala regional, hay otros factores locales, tales como 
las corrientes oceánicas y el clima, que es, precisamente, el que han influido cíclicamente con un 
tiempo de recurrencia aproximado de 1,5-1,8 ka, que representan las parasecuencias. Estas 
parasecuencias y su ciclicidad son muy similares a las de otras áreas del litoral occidental del 
Mediterráneo.  
Uno de los factores locales más relevantes es la corriente oceánica superficial del Atlántico, que 
se ve intensificada por unas condiciones climáticas gobernadas por la NAO, y que puede producir 





7ka, puede superponerse otra de unos 700 a 600 años, también marcada por pequeñas variaciones en 
las corrientes oceánicas. Las relaciones de las oscilaciones del nivel del mar con las corrientes marinas 
y los cambios atmosféricos tienen especial interés para la configuración de escenarios futuros del nivel 
del mar teniendo en cuenta como la actividad humana influye sobre el clima.  
Otro factor que ha influido sobre el registro es la tectónica local, que en detalle, parece tener 
efecto desde el Pleistoceno hasta el inicio del Holoceno, pero solo actúa en algunos lugares. El análisis 
de una amplia zona del litoral permite reconocer una actividad tectónica caracterizada por la 
compartimentación de cuencas a lo largo de fallas de orientación NNE-SSO y NO-SE, que se va 
reduciendo hasta hacer inapreciable cuando se formaron las primeras parasecuencias holocenas. 
Finalmente, se ha propuesto una curva relativa de nivel del mar que en conjunto es similar a las 
curvas deducidas para el borde occidental del Mediterráneo, que están muy influenciadas por la 
entrada de agua atlántica superficial por el estrecho de Gibraltar y por la intensidad de los temporales 
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ANEXO I: MULTISENSOR CORE LOGGER 
A1.1. PROTOCOLO 
El análisis y uso de los datos geofísicos dependen directamente del método de obtención, y en 
sedimentos lacustres, donde las propiedades físicas de los materiales son tan similares, los posibles 
errores deben ser analizados cuidadosamente. Así, en el propio procedimiento existen factores que 
pueden distorsionar los datos, y por tanto, modificar las interpretaciones de las características 
composicionales del sedimento. En este apartado explicaremos el protocolo que se ha seguido con la 
intención de reducir esos errores. 
El primer paso es la calibración de todos los sensores. La calibración permite el tratamiento de 
los datos nativos (obtenidos directamente de la medición de los sensores) para después recalcularlos y 
conseguir datos procesados (datos reales del testigo). 
La calibración se realiza en función de dos factores que controlan las señales de los sensores: el 
diámetro de los sondeos, del que dependen las propiedades de velocidad de ondas-P, impedancia, 
densidad, factor porosidad y masa específica de susceptibilidad magnética; y la temperatura del 
laboratorio, de la que dependen tanto la precisión de los sensores (el más sensible es el sensor de 
resistividad) como la velocidad de transmisión de las ondas-P y la resistividad eléctrica de los 
materiales. Así, la temperatura del laboratorio ha de controlarse cuidadosamente evitando que 
experimente variaciones significativas.  
Los mecanismos de calibración para cada uno de los sensores son:  
- Densidad Gamma: En la calibración se utiliza un tubo de aluminio de densidad conocida 
(2,7 g/cm3) con diferentes espesores, introducido en un tubo de metacrilato, del mismo 
tamaño que el del testigo de sedimento, con agua y en seco, imitando las posibles 
condiciones del testigo (Fig. A1.1.). La apertura del colimador puede ser de 2,5 o 5 mm, 
dependiendo del diámetro del sondeo y de la resolución que se quiera obtener. En nuestro 
caso optamos por 2,5 mm porque el diámetro del testigo es pequeño (5 cm) y porque al 
obtener la medida de una menor sección del testigo se consigue más detalle la curva. El 
tiempo de medida durante la calibración es de 100 s. 
- Susceptibilidad magnética: Se utiliza un patrón de susceptibilidad conocida y se compara 
con los datos nativos obtenidos del sensor. 
- Ondas- P: La calibración utiliza un tubo de metacrilato con agua destilada del mismo grosor 
y diámetro que el de los testigos. El tiempo que tarda una onda en atravesar el sondeo 
depende de la temperatura a la que se encuentre. 
- Temperatura: Se compara con un termómetro externo. 
- Resistividad: La calibración de la resistividad se realiza a partir de patrones del mismo 
diámetro del testigo con aguas a diferentes salinidades (35 g/l, 17 g/l, 3,5 g/l, 1,7 g/l y 0,35 
g/l). 
Posteriormente se realiza la medición de los distintos parámetros escogiendo el espaciado de 
muestreo y el tiempo que se desee (este último sólo en el caso de la densidad), para lo que el equipo 
incorpora unos patines y un motor que le permite desplazar el sondeo a través de los sensores. 
El muestreo se ha realizado con un espaciado de 1 cm y 5 segundos para el Gamma. Esta 
resolución nos permite obtener datos de pequeñas secciones (puntuales) de forma que se pueden 
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Donde: A es la intensidad de los rayos gamma antes de la atenuación, A0 es la intensidad de los rayos 
gamma después de haber atravesado el testigo, ρ es la densidad de bloque, µ es el coeficiente de 
atenuación de Compton y d es el espesor de sedimento. 





d   
A1.3. FACTOR DE POROSIDAD 
El factor de porosidad indica el grado de compactación de los depósitos. En general, depende de 






Donde: g  es la densidad aproximada del grano mineral, ρ es la densidad obtenida por el MSCL y l
es la densidad de la fase líquida. 
Debido a la diferente naturaleza de los depósitos investigados se ha optado por utilizar una densidad 
media de 2,65 g/cm3 y, puesto que las aguas freáticas tienen pocas sales (Tuñón, 2000; Fullana, 2001), 
una densidad de la fase líquida de 1 g/cm3. 
A1.4. VELOCIDAD DE ONDAS-P 
Las ondas-P, o compresivas, son aquellas en las que el movimiento de las partículas es paralelo 
a la dirección de propagación de la onda. La velocidad de las ondas depende de la litología y 
fundamentalmente de su densidad, estructura y textura, además de la naturaleza y cantidad de fluido 
intersticial que empapa la roca.  
El principal interés de conocer la velocidad de transmisión de las ondas-P es tratar y mejorar la 
señal de los perfiles sísmicos de reflexión (ej. Rebesco et al., 2000; Goldfinger et al., 2007). Esta 
técnica se usa poco en materiales lacustres debido a la baja variabilidad de velocidades de estos 
depósitos dentro de los perfiles sísmicos, resultando, no obstante, de utilidad para su caracterización 
física (Wagner et al., 2000). Por el contrario en perfiles marinos son muy abundantes los trabajos que 
utilizan la velocidad de ondas-P para corregir las secciones símicas, al mismo tiempo que caracterizan 
los depósitos (Rebesco et al., 2000; Casas et al., 2006a, 2006b). 
El sistema de medida consiste en dos transductores (transmisor y receptor) situados a ambos 
lados del testigo, y a través de los que viaja un pulso de ultrasonido compresivo. La velocidad de las 
ondas-P se obtiene conociendo del diámetro del testigo y el tiempo de retardo entre la emisión y la 
recepción.  
Los errores en las mediciones de esta propiedad física son muy abundantes, causados 
principalmente por la falta de continuidad de material entre los dos transductores, debido a la 
presencia de poros o huecos grandes dentro del testigo o entre la pared de metacrilato y el mismo. 
Dicha falta de continuidad, que no permite que la onda pueda transmitirse, puede corregirse si el hueco 
se encuentra saturado de agua. La velocidad obtenida en este caso no es exactamente la 




correspondiente al material estudiado pero es una buena aproximación, por lo que es conveniente 
analizar los testigos cuando aún son frescos y están todavía saturados (Casas et al., 2006a, 2006b). 
Otro de los posibles errores se debe a la temperatura del material: según sea ésta los materiales 
experimentan cambios físicos, que se traducen en cambios en la velocidad de las ondas compresivas. 
A1.5. IMPEDANCIA ACÚSTICA 
La impedancia acústica se define como el producto de la velocidad de ondas-P y de la densidad, 
y su principal aplicabilidad está en el tratamiento de secciones sísmicas (Best y Gunn, 1999), cuyo  
objetivo es conocer el tamaño de grano. En depósitos arenosos y arcillosos los tamaños de grano 
mayores (arenas y limos) tienden a mostrar mayor densidad y mayor velocidad (Weber et al., 1997). 
A1.6. SUSCEPTIBILIDAD MAGNÉTICA 
A1.6.1. Fundamento teórico 
La susceptibilidad magnética () mide la capacidad de magnetización de un material. En la 
naturaleza es un parámetro que informa sobre los minerales, principalmente de origen férrico, que se 
encuentran en suelos, rocas o sedimentos. El sentido y alineación de los electrones determina la 
energía magnética de las moléculas que constituyen los materiales. 
En función del comportamiento magnético de los materiales se distinguen ferromagnéticos, 
ferrimagnéticos, antiferromagnéticos, paramagnéticos y diamagnéticos, que se caracterizan por (Tabla 
A1.1): 
Comportamiento magnético Susceptibilidad magnética 
Ferromagnético Alta y positiva (Hierro puro, níquel, cromo,..) 
Ferrimagnético Alta y positiva (magnétita, pirrotina,…) 
Antigerromagnético Moderada y positiva (hematites, gohetita,..) 
Paramagnético Débil y positiva (biotita, pirita, olivino, sulfatos,…) 
Diamagnético Débil y negativa (agua, materia orgánica, cuarzo, carbonato cálcico,..) 
Tabla A1.1.- Susceptibilidad magnética de cada uno de los comportamientos (Dearing, 1999 y Casas, 2005).
La susceptibilidad magnética de un depósito será la suma de los componentes que pueden tener 
distintos comportamientos magnéticos. El cálculo de susceptibilidad se obtiene de la magnetización 
(M) que se crea dentro de la muestra por la inducción de un campo magnético (H). Así: 
H
M  
Inicialmente, los trabajos de magnetismo ambiental de sedimentos lacustres holocenos 
utilizaban la susceptibilidad como herramienta de correlación litológica entre diversos sondeos y, sólo 
eventualmente, incluían un estudio de la señal paleoclimática regional. Actualmente el análisis 
magnético incluye el estudio de las relaciones entre el magnetismo y los procesos ambientales que 
formaron los minerales magnéticos, señalando la respuesta climática a escala regional (Geiss et al., 
2003; Wang et al., 2004). 




La diversidad de procesos formadores de minerales magnéticos dentro de un lago puede 
complicar la interpretación de los valores magnéticos y, por tanto, la identificación de los cambios 
ambientales. 
A1.6.2. Fuentes de minerales magnéticos en ambientes lacustres 
La principal fuente de minerales magnéticos en los sedimentos lacustres es el aporte detrítico 
procedente de la cuenca de drenaje (Oldfield, 1991; Shouyun et al., 2002). 
Diversos autores (Dearing et al., 1981; Kirby et al., 2004) relacionan los parámetros magnéticos 
con la erosión de la cuenca de drenaje. En este sentido son numerosos los trabajos sobre sedimentos 
lacustres donde el aporte detrítico es inferido a partir de la susceptibilidad (Keen y Shane, 1990; Dean 
et al., 1996; Stockhausen y Zolitschka, 1999; Dean y Schwalb, 2000).  
Recientemente se ha observado que los minerales magnéticos se pueden formar dentro del 
mismo ambiente lacustre como consecuencia de procesos autigénicos o procesos diagenéticos 
tempranos (Dearing et al., 1998). Por ejemplo la greigita se puede formar en sedimentos ricos en 
materia orgánica bajo condiciones reductoras (Snowball y Thompson, 1988); en procesos 
diagenéticos, bajo condiciones reductoras, pueden pecipitar nuevos minerales magnéticos, como 
siderita o pirrotina; en procesos biogénicos, tanto biológicamente inducidos como controlados 
biológicamente, se pueden formar magnetitas (Lowenstam, 1981); y la disolución de minerales 
detríticos en condiciones reductoras puede favorecer la formación de otros minerales magnéticos 
(Shouyun et al., 2002). 
A1.6.3. Respuesta magnética a los cambios climáticos y ambientales 
La presencia de diferentes minerales magnéticos con orígenes distintos puede aportar 
información útil para reconstruir cambios paleoclimáticos, paleoambientales o paleoproductividad.. 
Lagos de diferentes regiones, o con diferentes ambientes sedimentarios, van a tener una repuesta a los 
cambios magnéticos, como consecuencia de los cambios climáticos y ambientales, desigual, por lo que 
el modelo magnético de un lago no puede ser aplicado directamente a otro lago, incluso diferentes 
capas dentro de un mismo lago pueden tener diferente respuesta magnética al cambio ambiental o 
climático.  
Las propiedades magnéticas de los sedimentos pueden usarse para la correlación estratigráfica y 
como proxy para cambios climáticos y ambientales. Sin embargo, para obtener un mejor conocimiento 
de las propiedades magnéticas y una clara interpretación es necesario comprender el proceso formador 
de los minerales magnéticos y la razón física (minerales magnéticos, concentración, tamaño de grano, 
etc.) de cada valor magnético. 
A1.6.4. Método 
Se ha utilizado un sensor Bartington MS2C con un arco de 80 mm, que no llega a entrar en 
contacto físico con el propio testigo. Un oscilador en el arco produce un campo magnético alternante 
de baja intensidad (80 A/m) y frecuencia de 0,565 kHz. 
Los cambios en la frecuencia del oscilador causados por el sedimento en el arco son medidos y 
transformados en valores de susceptibilidad magnética específica de volumen (κ sin corregir) (Fig. A1.2.). 
Estos datos nativos son adimensionales y corresponden al volumen de susceptibilidad magnética 
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concretamente en ambientes lacustres. En determinados ambientes, como el fluvial, y unido a otros 
parámetros físicos se ha utilizado para identificar ciclos o tendencias (Nádor et al., 2003). 
Esta técnica se aplica frecuentemente en la tomografía eléctrica puesto que se basa en la 
resistividad y conductividad eléctrica de las rocas para conseguir perfiles donde se pueden reconocer 
estructuras sedimentarias, estructurales o límites de pequeñas cuencas o lagos (Gourry et al., 2003; 
Comas et al., 2004). Por el contrario, ha sido muy poco empleada para correlacionar o determinar 
litologías de sondeos en ambientes continentales. 
Nuestro interés se centra en la posibilidad de usar la resistividad para caracterizar las litologías y 
correlacionar los sondeos entre sí y con las campañas de Sondeos Eléctricos Verticales (S.E.V) 
efectuados en la zona, de forma que se pueda reconstruir la geometría de la cuenca.  
La resistividad eléctrica se mide mediante la inducción de un campo magnético de alta 
frecuencia en el testigo, producido por una bobina trasmisora, sin que exista contacto físico con el 
mismo (Jackson et al., 2006). Como respuesta, el testigo genera corrientes eléctricas inversamente 
proporcionales a su resistividad, que crean un campo magnético medido con una bobina receptora. El 
sistema emplea un procedimiento para medir estos campos magnéticos con precisión, que establece la 
diferencia entre las lecturas tomadas por las bobinas que miden en el testigo y las realizadas sobre el 
aire. Las respuestas del sensor son medidas en milivoltio (mV) que, tras la calibración, se transforman 
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A2.2. INTERPRETACIÓN DE LOS DATOS MSCL 
Los datos geofísicos obtenidos del MSCL tienen como objetivo la caracterización de los 
depósitos holocenos a escala centimétrica, de forma que se puedan distinguir las pequeñas variaciones 
de los ambientes de sedimentación. Además, esta caracterización permite correlacionar los mismos 
depósitos entre dos o más sondeos, aunque generalmente la correlación es más sencilla cuando se trata 
de depósitos asociados a eventos esporádicos que afectan a toda la cuenca (tsunamis, volcánicos, 
inundaciones). 
A2.2.1. Correlación geofísica y geoquímica 
Para conocer la fiabilidad de los datos aportados por la caracterización geofísica se ha realizado 
la correlación entre la información física obtenida del MSCL y la información geoquímica, utilizando 
los datos geoquímicos de los sondeos C3, C7 y C10. 
A2.2.1.1. Sondeo C3 
La correlación bivariante entre los elementos y los diferentes parámetros geofísicos no ha 
permitido establecer una correlación directa significativa entre los componentes químicos y el 
comportamiento físico para todo el sondeo (Tabla A2.1).  
El análisis conjunto de los parámetros físicos y químicos (Fig. A2.11.A) permite reconocer la 
existencia de dos niveles: un tramo inferior, con mayor contenido en Ca y C orgánico coincidiendo 
con una menor densidad, menor impedancia y mayores valores de susceptibilidad magnética 
específica, menor resistividad y mayor porosidad; y un tramo superior, más bajo en Ca y mayor 
contenido en Si, muestra una mayor densidad, mayor volumen de susceptibilidad y resistividad. Todo 
ello demuestra que existe una relación entre propiedades físicas y químicas, pero seguramente no sea 
un único elemento el que determine la relación entre las medias geofísicas y las geoquímicas, por ello 
que se ha llevado a cabo un análisis de componentes principales (Fig. A2.11.B). 
Igual que lo observado en las columnas geoquímicas, el análisis de componentes principales 
muestra que una parte de los valores de susceptibilidad magnética se deben a la acumulación de 
carbonato (Ca, C inorgánico y Sr) y que son inversamente proporcionales a la llegada de detríticos 
(Fig. A2.11.B). En menor medida, la susceptibilidad también se asocia a la acumulación de materia 
orgánica (C orgánico y P).  
La densidad de bloque depende de la acumulación de elementos detríticos (Si, Al, Fe, Mg, Na, 
K, Ti, Ba y B) y de Mn (que se asocia a la oxigenación de la lámina de agua). La acumulación de 
materia orgánica es inversamente proporcional a la acumulación de Mn, y por tanto, los valores de 
densidad son más bajos cuanto mayor sea la acumulación de materia orgánica y la porosidad. Así, 
coincidiendo con otros autores (Avnimelech et al., 2001) encontramos que la densidad de bloque 
presenta una correlación logarítmica con el contenido de materia orgánica (coeficiente de correlación 
del 0,78 %) (Fig. A2.12).  
El doble origen que tienen propiedades como la densidad o la susceptibilidad magnética puede 
deberse a que el análisis estadístico se ha realizado sobre todo el sondeo mezclando diferentes 




 SiO2 Al2O3 Fe2O3 CaO MgO Na2O K2O Cr2O3 TiO2 MnO P2O5 SrO BaO PPC B S V. Ond. Den   Imp FP RES   
SiO2 1,00                       
Al2O3 1,00 1,00                      
Fe2O3 0,94 0,93 1,00                     
CaO -0,97 -0,97 -0,91 1,00                    
MgO 0,96 0,96 0,89 -0,92 1,00                   
Na2O 0,89 0,89 0,84 -0,85 0,85 1,00                  
K2O 0,99 0,99 0,93 -0,96 0,95 0,82 1,00                 
Cr2O3 0,51 0,52 0,32 -0,53 0,51 0,61 0,45 1,00                
TiO2 0,99 0,99 0,93 -0,97 0,97 0,81 0,99 0,09 1,00               
MnO -0,16 -0,15 -0,09 0,22 -0,09 0,08 -0,20 -0,05 -0,35 1,00              
P2O5 0,56 0,55 0,59 -0,69 0,45 0,38 0,59 0,40 0,69 -0,29 1,00             
SrO -0,81 -0,80 -0,80 0,85 -0,72 -0,56 -0,84 -0,27 -0,89 0,48 -0,74 1,00            
BaO 0,88 0,89 0,81 -0,85 0,85 0,84 0,85 0,54 0,81 -0,04 0,40 -0,63 1,00           
PPC -0,95 -0,95 -0,92 0,87 -0,94 -0,86 -0,95 -0,42 -0,96 0,06 -0,37 0,71 -0,84 1,00          
B 0,91 0,90 0,87 -0,92 0,89 0,66 0,94 0,13 0,92 -0,41 0,50 -0,87 0,72 -0,85 1,00         
S -0,03 -0,07 0,15 -0,04 -0,14 -0,24 0,02 -0,32 0,11 -0,31 0,46 -0,30 -0,20 0,07 0,14 1,00        
V. Ond. -0,07 -0,07 -0,06 0,08 -0,13 -0,03 -0,08 -0,27 -0,09 -0,17 -0,02 0,06 -0,05 0,06 -0,26 0,07 1,00       
Den 0,41 0,42 0,44 -0,32 0,47 0,56 0,36 0,10 0,29 0,20 -0,11 -0,14 0,43 -0,50 0,29 -0,30 0,12 1,00      
  -0,52 -0,53 -0,52 0,45 -0,57 -0,66 -0,46 -0,38 -0,39 -0,13 0,03 0,24 -0,58 0,56 -0,34 0,37 -0,09 -0,84 1,00     
Imp 0,05 0,05 0,11 0,00 0,03 0,16 0,02 -0,18 -0,08 0,12 -0,15 0,06 0,16 -0,12 -0,12 -0,04 0,69 0,55 -0,48 1,00    
FP -0,36 -0,37 -0,41 0,27 -0,40 -0,51 -0,32 -0,10 -0,22 -0,22 0,12 0,12 -0,39 0,46 -0,29 0,26 -0,01 -0,92 0,78 -0,47 1,00   
RES -0,14 -0,12 -0,23 0,15 -0,14 -0,10 -0,15 -0,44 -0,09 -0,21 -0,26 0,10 0,01 0,12 -0,18 -0,11 0,27 -0,01 0,02 0,21 0,04 1,00  
  0,10 0,07 0,13 -0,10 0,02 -0,11 0,15 -0,28 0,16 -0,12 0,35 -0,27 -0,10 -0,09 0,44 0,49 -0,25 -0,43 0,64 -0,45 0,35 -0,16 1,00
 
 

























































































































Figura A2.12.- Correlación entre C orgánico y densidad de bloque de los depósitos del sondeo C3. 
Así, dentro del humedal la relación muestra que las acumulaciones de materia orgánica o 
carbonato corresponden a valores más altos de susceptibilidad magnética, aunque siempre dentro de 
los valores característicos de materiales diamagnéticos y paramagnéticos, debidos a minerales como 
calcita, dolomita o pirita (Fig. A2.13). Este comportamiento es inverso a la llegada de aportes 
detríticos, que producen un aumento de la densidad y descenso de la susceptibilidad magnética. Estos 
aportes detríticos contienen una baja cantidad de minerales magnéticos y ligeramente resistivos, 
posiblemente debido a la alta abundancia de la sílice y escasa presencia de minerales arcillosos. Entre 
los depósitos de turba o de carbonato la densidad es más alta en aquellos sedimentos donde existe 
mayor concentración de carbonato y baja cuando predominan los depósitos turbosos. 
En los depósitos aluviales  se observa que la presencia de minerales detríticos (Si, Al, Fe, Mg, 
K, Ti P, y B) produce un aumento de la susceptibilidad magnética (tanto específica como en volumen), 
debido posiblemente a la llegada de mineralogías más magnéticas, como hematites, o minerales de la 
arcilla (illita, clorita o caolinita) (Fig. A2.13). La segunda componente señala la existencia de un 
vínculo entre las características salinas y las propiedades de densidad de bloque y de velocidad de las 
ondas-P. 
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 SiO2 Al2O3 Fe2O3 CaO MgO Na2O K2O Cr2O3 TiO2 MnO P2O5 SrO BaO LOI S B Cinor Corg V. Ondas P. Den   Imp FP Res   
SiO2 1,00                         
Al2O3 0,94 1,00                        
Fe2O3 0,58 0,60 1,00                       
CaO -0,61 -0,68 -0,64 1,00                      
MgO 0,96 0,97 0,53 -0,62 1,00                     
Na2O 0,77 0,90 0,50 -0,71 0,83 1,00                    
K2O 0,94 0,92 0,69 -0,58 0,91 0,74 1,00                   
Cr2O3 0,09 0,15 0,07 -0,06 0,17 0,13 0,08 1,00                  
TiO2 0,99 0,95 0,59 -0,66 0,97 0,79 0,94 0,11 1,00                 
MnO -0,23 -0,30 -0,22 0,75 -0,22 -0,34 -0,17 -0,08 -0,28 1,00                
P2O5 0,22 0,34 0,08 0,02 0,25 0,42 0,25 0,02 0,17 0,15 1,00               
SrO -0,70 -0,69 -0,65 0,91 -0,69 -0,64 -0,66 -0,08 -0,75 0,63 0,24 1,00              
BaO 0,83 0,86 0,42 -0,47 0,84 0,71 0,79 0,08 0,83 -0,18 0,37 -0,47 1,00             
LOI -0,73 -0,62 -0,33 -0,06 -0,67 -0,39 -0,73 -0,06 -0,68 -0,34 -0,25 0,14 -0,63 1,00            
S -0,01 0,00 0,65 -0,57 -0,06 0,01 0,07 0,01 0,05 -0,49 -0,46 -0,56 -0,16 0,34 1,00           
B 0,66 0,71 0,37 -0,45 0,71 0,60 0,61 0,17 0,65 -0,29 0,24 -0,44 0,60 -0,41 -0,03 1,00          
Cinor -0,44 -0,53 -0,57 0,95 -0,46 -0,60 -0,43 -0,06 -0,50 0,75 0,05 0,83 -0,31 -0,22 -0,61 -0,30 1,00         
Corg -0,39 -0,28 0,03 -0,48 -0,35 -0,08 -0,39 -0,04 -0,32 -0,62 -0,32 -0,30 -0,39 0,89 0,60 -0,29 -0,61 1,00        
V. Ondas P -0,05 0,00 -0,12 -0,09 -0,06 0,07 -0,08 -0,15 -0,04 -0,18 0,12 0,02 0,06 0,18 -0,06 0,09 -0,05 -0,06 1,00       
Den 0,15 0,12 0,00 0,37 0,10 0,01 0,14 0,04 0,09 0,35 0,58 0,41 0,27 -0,48 -0,41 0,15 0,45 -0,65 -0,01 1,00      
  0,18 0,10 0,03 0,31 0,11 -0,05 0,15 -0,06 0,11 0,38 0,57 0,37 0,25 -0,43 -0,39 0,12 0,40 -0,55 -0,03 0,86 1,00     
Imp 0,11 0,12 -0,05 0,30 0,07 0,05 0,11 0,06 0,07 0,26 0,58 0,38 0,27 -0,36 -0,40 0,15 0,37 -0,55 0,08 0,88 0,74 1,00    
FP -0,15 -0,12 0,00 -0,37 -0,10 -0,01 -0,14 -0,04 -0,09 -0,35 -0,58 -0,41 -0,27 0,48 0,41 -0,15 -0,45 0,65 0,01 -1,00 -0,86 -0,88 1,00   
Res 0,04 -0,01 -0,15 0,29 -0,02 -0,10 -0,01 -0,10 -0,01 0,20 0,51 0,39 0,18 -0,23 -0,39 0,08 0,34 -0,37 0,03 0,73 0,78 0,66 -0,73 1,00  
  0,17 0,09 0,03 0,30 0,10 -0,05 0,14 -0,06 0,10 0,36 0,58 0,37 0,25 -0,41 -0,38 0,12 0,38 -0,53 -0,02 0,88 1,00 0,76 -0,88 0,80 1,00 
 
 
Tabla A2.2.- Correlación de los elementos de la Cobra 7 según el coeficiente de correlación de Pearson.





Figura A2.14.- Correlación entre C orgánico y densidad de bloque de los depósitos turbosos del sondeo C7. 
Además, el análisis conjunto entre las propiedades físicas y químicas muestra que tanto la 
densidad como la susceptibilidad magnética (   y  ) responden con valores altos cuando existe un 
fuerte aumento de los depósitos detríticos (Fig. A2.15.A). Del mismo modo, la resistividad parece 
reflejar las variaciones de los elementos siliciclásticos. 
El análisis de componentes principales indica que, en general, la susceptibilidad, la densidad y 
la resistividad responden negativamente respecto a la acumulación de materia orgánica (C orgánico y 
S) y en menor medida, de forma positiva a la presencia de carbonatos (Mn, P, C inórgánico y Sr) (Fig. 
A2.15.B). Esto supone que, dentro del humedal, las litologías carbonáticas son más susceptibles de ser 
magnetizadas, son más densas y su resistividad a trasmitir la electricidad es más elevada que los 
materiales turbosos. En general, dentro de estos depósitos lacustres, los elementos detríticos no afectan 
tanto a la densidad y susceptibilidad como el carbonato o la materia orgánica, porque el contenido 
medio de detríticos es menor respecto a los otros dos. Esta disposición solamente es interrumpida con 
los depósitos detríticos intermedios donde la susceptibilidad, densidad y resistividad sufren un fuerte 
aumento por la aparición de sílice, arcillas y yeso.  
El aumento de resistividad de los depósitos arcillosos sobre la turba permite interpretar que las 
turbas y los fangos tienen abundantes poros rellenos de líquidos por lo que conducen la electricidad 
con mayor facilidad. 
 































































































































A2.2.1.3. Sondeo C10 
El análisis de las relaciones físicas y geoquímicas se ha realizado sobre depósitos de tres 
ambientes diferentes, lacustre, palustre y aluvial.  
El análisis bivariante muestra una relación positiva entre los elementos detríticos y la 
susceptibilidad magnética y la densidad y una relación inversa respectos a los elementos carbonáticos 
y materia orgánica (Tabla A2.3). Los análisis bivariante y multivariante confirman la relación negativa 
entre la materia orgánica y densidad que se observan en los sondeos C3 y C7 (Tabla A2.3 y Fig. 
A2.15.B), por lo que a partir de las formulas obtenidas en los dos sondeos anteriores se ha 
reconstruido la curva de C orgánico para este sondeo, ya que no se ha podido medir directamente. La 
correlación entre las curvas supuestas y la perdida por calcinación señala que las proporciones 
relativas de C orgánico se corresponden, aproximadamente, con las cantidades esperables (Fig. A2.15. 
A). Así, comparando con los valores de los sedimentos aluviales del sondeo C3, los valores no se 
encuentran en el mismo rango (Tabla  A2.4), es decir, estos valores no pueden ser utilizados 
cuantitativamente, pero sí indican el comportamiento que tiene el C orgánico respecto al resto de 
elementos, lo que se confirma con el análisis multivariante de los diferentes depósitos. 
 Cobra 3 Cobra 7 Cobra 10. Formula Cobra 3 Cobra 10. Formula Cobra 7 
 µ σ2 µ σ2 µ σ2 µ σ2 
Aluvial 2,75 0,15   0,86 5,60 3,36 12,10 
Lacustre 3,69 2,85 11,32 38,88 12,81 10,99 22,33 14,02 
 
Tabla A2.4.- Valores medios de C orgánico según el tipo de depósito aplicando las formulas obtenidas en los 
sondeosC3 y C7 en función de la densidad. 
El análisis multivariante realizado sobre los depósitos lacustres (Fig. A2.16) indica que la 
densidad presenta valores altos cuando la cantidad de carbonato es mayor y el contenido de materia 
orgánica disminuye. Por otro lado, la susceptibilidad y la resistividad señalan la diferencia entre 
aportes detríticos y precipitación de carbonato, asociándose los minerales magnéticos a la entrada de 
aportes. Comparando el comportamiento de la susceptibilidad entre sedimentos similares de los 
sondeos C3 y C7, se observa que los detríticos que entran en humedal de Benicassim presentan mayor 
cantidad de minerales magnéticos que los elementos detríticos que entran en el humedal de Almenara, 
donde la susceptibilidad está asociada a los minerales magnéticos de la turba.  
El análisis de los depósitos arcillosos de borde (palustres) señala la escasa capacidad de 
magnetizarse y transportar electricidad de las arcillas tipo esmectita, confirmando las conclusiones de 
Gvirtzman y Wieder, (2001) (Fig. A2.16.). Por el contrario, son los minerales detríticos arcillosos tipo 
illita y caolinita los que se asocian tanto a la susceptibilidad magnética como a la resistividad y la 
densidad.  
Finalmente, en el caso de los depósitos aluviales se confirma la relación directa entre elementos 
detríticos y la susceptibilidad y la densidad. Además, la resistividad muestra valores más altos cuando 
se produce la precipitación de carbonato lo que, teniendo en cuenta el ambiente, se asocia a la 






 SiO2 Al2O3 Fe2O3 CaO MgO Na2O K2O Cr2O3 TiO2 MnO P2O5 SrO BaO PPC B S V. Ondas P Den   Imp FP RES   
SiO2 1,00                       
Al2O3 0,85 1,00                      
Fe2O3 0,88 0,82 1,00                     
CaO -0,72 -0,84 -0,81 1,00                    
MgO 0,29 0,46 0,23 -0,07 1,00                   
Na2O -0,50 -0,19 -0,36 -0,10 -0,32 1,00                  
K2O 0,96 0,92 0,88 -0,73 0,46 -0,49 1,00                 
Cr2O3 0,10 0,03 0,09 -0,06 0,02 -0,10 0,08 1,00                
TiO2 0,97 0,93 0,89 -0,80 0,35 -0,38 0,98 0,11 1,00               
MnO 0,74 0,50 0,67 -0,46 0,08 -0,51 0,66 0,13 0,69 1,00              
P2O5 0,53 0,80 0,62 -0,74 0,46 -0,02 0,67 0,02 0,64 0,19 1,00             
SrO -0,96 -0,84 -0,84 0,73 -0,19 0,47 -0,93 -0,07 -0,93 -0,65 -0,57 1,00            
BaO 0,58 0,72 0,66 -0,76 0,23 0,01 0,64 -0,05 0,66 0,38 0,71 -0,56 1,00           
PPC -0,95 -0,75 -0,78 0,49 -0,40 0,67 -0,93 -0,09 -0,90 -0,73 -0,40 0,90 -0,43 1,00          
B 0,18 0,49 0,29 -0,49 0,26 0,23 0,30 -0,05 0,29 -0,05 0,63 -0,20 0,50 -0,06 1,00         
S -0,87 -0,64 -0,66 0,32 -0,36 0,77 -0,84 -0,07 -0,80 -0,70 -0,31 0,83 -0,32 0,96 0,04 1,00        
V. Ondas P -0,59 -0,60 -0,52 0,43 -0,30 0,39 -0,65 -0,10 -0,60 -0,28 -0,54 0,63 -0,43 0,58 -0,35 0,58 1,00       
Den 0,90 0,68 0,77 -0,52 0,31 -0,61 0,86 0,07 0,84 0,75 0,39 -0,84 0,43 -0,91 0,06 -0,86 -0,48 1,00      
  0,90 0,60 0,75 -0,52 0,12 -0,58 0,80 0,08 0,82 0,78 0,29 -0,86 0,37 -0,89 -0,11 -0,84 -0,43 0,89 1,00     
Imp 0,10 -0,05 0,08 0,03 -0,04 -0,07 0,03 -0,06 0,07 0,28 -0,22 -0,03 -0,08 -0,13 -0,33 -0,10 0,70 0,27 0,26 1,00    
FP -0,90 -0,68 -0,76 0,52 -0,31 0,61 -0,86 -0,07 -0,84 -0,75 -0,39 0,84 -0,43 0,91 -0,06 0,86 0,48 -1,00 -0,89 -0,27 1,00   
Res. 0,42 0,41 0,34 -0,29 0,06 -0,30 0,45 -0,01 0,41 0,16 0,37 -0,52 0,29 -0,41 0,22 -0,46 -0,54 0,30 0,28 -0,32 -0,29 1,00  
  0,89 0,58 0,73 -0,50 0,12 -0,57 0,78 0,07 0,80 0,79 0,26 -0,84 0,36 -0,88 -0,13 -0,83 -0,39 0,91 0,99 0,31 -0,91 0,22 1,00
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En los depósitos lacustres, donde la cantidad de detríticos es muy baja, la densidad discrimina 
entre sedimentos turbosos, con alta porosidad y baja densidad, de sedimentos carbonáticos que tienen 
una menor porosidad y mayor densidad. 
La susceptibilidad magnética dentro de los depósitos lacustres y aluviales depende directamente 
de la cantidad de aportes detríticos, más ricos en minerales paramagnéticos y ferrimagnético, 
normalmente óxidos de hierro. En el caso de que estos sean escasos, la susceptibilidad es ligeramente 
mayor en los depósitos turbosos, en los que se pueden formar minerales magnéticos. Además se ha 
observado, que durante la formación de suelos, tanto actuales como paleosuelos, se produce 
normalmente una acumulación de minerales magnéticos. 
La resistividad permite discriminar entre depósitos aluviales y lacustres, y más concretamente, 
dentro de los sedimentos aluviales distingue entre sedimentos arenosos y arcillosos, puesto que las 
arcillas tienden a ser más conductivas. En general, la resistividad está muy condicionada a la 
porosidad y a la presencia de agua. La inundación modifica los valores, de tal forma, que iguala los 
valores entre distintas litologías, dificultando, en los depósitos lacustres distinguir entre los sedimentos 
carbonatados y turbosos, aunque estos últimos suelen presentar valores ligeramente más bajos, ya que 
son depósitos más porosos y con más agua. 
En general, el análisis estadístico realizado sobre el conjunto del testigo ha demostrado que la 
susceptibilidad y la densidad son buenos indicadores de los aportes siliclásticos, de forma que se 
pueden utilizar para distinguir entre depósitos lacustres y aluviales. 




ANEXO III: RESULTADOS ANÁLISIS QUÍMICOS 
Los datos geoquímicos se han agrupado según periodo y características litológicas. 







Arenas con laminación horizontal (Sh) 







































1750-BEN 43.83 6.45 2.101 24.28 0.274 1.245 0.546 0.27 0.3 4.75 0.02 473.5 52.3 75 26.3 57.7 192.6 58 17.7  
1450-BEN 68.31 6.48 2.083 10.347 0.373 1.136 0.506 0.256 0.645 1.515 0.14 218 50.7 78 22.9 50.4 217.9 52 24.8  
1300-BEN 69.44 7.46 2.62 8.581 0.48 1.454 0.568 0.283 0.405 1.505 0.01 201.6 52.7 74 26.8 63.1 178.6 55 21.3  
2460-ALM 56.85 3.58 0.688 19.278 0.207 1.436 0.774 0.297 1.055 3.215 0.06 104 16 88 10 45 145 13 14 0.131 
2440-ALM 51.97 4.13 1.215 21.287 0.246 1.464 0.768 0.283 1.19 3.13 0.07 109 18 176 11 44 179 19 17 0.056 
2420-ALM 58.93 2.23 0.896 19.623 0.151 1.025 0.408 0.189 1.27 2.6 0.06 77 12 189 7 30 157 12 14 0.064 
2405-ALM 53.93 2.76 0.773 21.797 0.207 1.183 0.488 0.297 0.85 3.84 0.08 87 15 158 9 36 192 12 12 0.06 
2360-ALM 50.91 3.29 0.593 23.43 0.243 1.276 0.445 0.364 0.815 4.025 0.09 101 20 90 11 39 215 11 14 0.08 
2340-ALM 50.65 4.27 0.879 22.157 0.29 1.492 0.694 0.297 0.85 3.91 0.09 153 21 104 12 46 236 16 25 0.052 
 
Conglomerado masivos (Gm) 



















































2150-ALM 33.01 4.54 1.45 31.126 0.21 1.206 0.803 0.485 5.57 1.04 0.06 0.088 164 186 122 18 3 51 11 21 43 4 224 31 6 29 
2130-ALM 40.25 1.44 0.754 30.995 0.081 0.476 0.443 0.243 5.705 0.835 0.05 0.152 124 137 48 9 0 63 6 0 0 1 170 13 3 13 
2110-ALM 40.98 1.41 0.716 30.72 0.055 0.543 0.41 0.202 5.875 0.675 0.05 0.068 150 137 58 7 0 87 5 0 0 1 171 12 3 12 
2090-ALM 49.4 3.73 1.025 23.549 0.119 1.231 0.535 0.607 4.235 0.815 0.06 0.052 156 143 134 10 2 111 7 16 34 3 199 19 4 20 
 
Limos (Fl) 



















































2050-BEN 9.24 3.38 1.876 45.835 0.116 0.059 0.632 0.615 0.025 0.189 0.3 9.08 0.31 13.4 119.2 1.8 5.5 60.1 38 11.2 5.5 4.7 0 5 15.5 4.5 
2015-BEN 48.53 11.63 4.35 15.167 0.597 0.037 1.929 0.734 0.052 0.377 0.015 3.385 0.22 23 369.2 1.5 8.5 76.2 69 13.1 11.1 14.9 3.4 5.8 35.2 2.3 
1910-BEN 56.72 16.37 5.63 5.973 0.851 0.025 2.767 0.968 0.072 0.472 0.035 1.295 0.02 25 329.7 0.9 9 105.7 85 13 16.5 21.5 3 3.7 51 1 
1550-BEN 69.22 12.19 4.545 3.123 0.632 0 2.182 0.744 0 0.364 0.475 0.285 0.15 12.7 296.1 1 5.5 78.2 94 9 10 16.2 3.3 1.9 35.9 1.2 
 







































2050-BEN 2.4 17.4 10.5 9 28.7 0.7 47 0.1 7.5 3.7 366.1 0.9 3.7 1.8 37 3.5 6.9 18.4 28.9 3.1 
2015-BEN 12 29.5 23.7 15.9 90.7 2.6 24 0.3 2.9 4.7 373.8 0 12.8 0.8 81 4.5 25 27.7 159.8 3.5 
1910-BEN 16.1 41.3 31.9 19.5 132.2 2.7 19 0.0 8.5 5.2 371.5 0.1 16.3 0.1 107 5.3 30.7 47.3 198.4 4.4 


























(%) S (%) 
N 
(%) 
2320-ALM 30.94 8.37 3.766 27.13 0.363 1.874 1.313 0.377 4.945 0.835 0.1 0.056 
2300-ALM 34.14 9.59 3.415 24.174 0.425 2.109 1.537 0.445 4.405 0.765 0.1 0.056 
2280-ALM 43.41 12.15 3.821 16.284 0.567 2.744 1.714 0.512 2.635 0.885 0.09 0.068 
2260-ALM 51.26 13.28 5.957 9.74 0.676 3.022 1.683 0.553 1.03 1.06 0.07 0.092 
2240-ALM 47.41 8.64 3.218 18.194 0.48 2.299 1.177 0.472 2.875 1.005 0.07 0.067 
2220-ALM 37.76 10.33 3.822 21.558 0.439 2.505 1.437 0.526 4.5 0.15 0.07 0.059 
2200-ALM 31.77 7.56 3.027 28.245 0.333 1.829 1.075 0.431 4.955 1.025 0.07 0.076 
2180-ALM 32.42 10.97 4.79 23.111 0.435 2.817 1.521 0.472 4.04 0.8 0.07 0.075 
 



























2320-ALM 235 194 147 27 7 61 8 16 40 3 19 72 7 299 55 9 36 
2300-ALM 232 201 152 29 7 70 9 17 48 0 20 79 7 321 56 9 41 
2280-ALM 202 201 193 39 9 83 13 22 55 0 25 101 9 229 66 11 45 
2260-ALM 182 252 219 42 11 78 16 24 49 4 28 110 10 166 84 11 54 
2240-ALM 207 219 168 37 6 73 8 20 28 4 17 75 6 206 53 9 44 
2220-ALM 281 283 342 30 7 54 9 17 33 5 21 90 8 257 67 8 57 
2200-ALM 329 287 174 25 5 45 0 14 25 0 16 64 6 232 54 8 41 




Calizas brechoide (Cr) 



























650-ALM 7.89 2.01 1.209 49.249 0.089 0.016 0.388 0.804 0.121 0.012 9.27 0.59 0.69 0.017 
630-ALM 11.14 2.49 1.266 46.578 0.112 0.013 0.521 0.841 0.148 0.013 8.8 0.51 0.65 0.011 
610-ALM 3.38 0.75 1.006 52.548 0.031 0.008 0.134 0.991 0.108 0.007 9.91 0.77 0.72 0.028 
590-ALM 14.26 3.03 1.065 44.192 0.151 0.005 0.724 0.896 0.175 0.014 7.515 0.345 0.37 0.022 
570-ALM 4.18 0.83 0.758 51.632 0.041 0 0.182 1.13 0.121 0.004 10.01 0.65 0.58 0.019 


































650-ALM 257 121 102 8 3 15 6 19 0 2 735 16 2 13 
630-ALM 232 134 109 11 4 19 7 20 21 3 705 17 3 16 
610-ALM 218 110 83 0 3 10 0 10 0 1 1000 12 0 0 
590-ALM 181 143 132 14 3 20 9 19 29 3 748 18 3 20 
570-ALM 114 100 74 0 2 10 0 0 0 1 1000 7 0 11 





































GEO-192-C7 24,2 10,3 3,9 8,0 2,6 1,2 1,3 0,0 0,3 0,0 0,2 0,1 0,0 46,0 2,3 100,0 1,1 17,2 
GEO-193-C7 26,0 10,6 4,0 7,5 2,7 1,3 1,4 0,0 0,3 0,0 0,2 0,1 0,0 44,6 2,2 100,0 1,0 16,5 
GEO-194-C7 26,6 10,7 4,2 7,4 2,7 1,2 1,5 0,0 0,3 0,0 0,2 0,1 0,0 43,3 2,3 100,0 1,0 16,5 
GEO-195-C7 30,6 11,9 4,5 6,1 2,9 1,1 2,0 0,0 0,4 0,0 0,2 0,0 0,0 38,7 2,3 70,0 0,8 13,4 
GEO-196-C7 34,0 12,7 4,8 5,1 3,1 1,1 2,4 0,0 0,5 0,0 0,1 0,0 0,0 35,0 2,5 80,0 0,7 11,5 
GEO-197-C7 34,6 12,8 5,4 5,3 3,1 1,1 2,6 0,0 0,5 0,0 0,1 0,0 0,0 33,0 2,8 80,0 0,7 10,4 
GEO-198-C7 34,4 12,6 5,8 6,5 3,1 1,1 2,5 0,0 0,5 0,0 0,1 0,0 0,0 31,5 3,3 90,0 1,0 9,3 
GEO-199-C7 35,3 12,0 5,7 8,5 3,0 1,0 2,5 0,0 0,5 0,0 0,1 0,0 0,0 29,6 3,2 100,0 1,5 8,4 
GEO-200-C7 34,6 12,0 6,2 9,9 3,0 1,0 2,4 0,0 0,5 0,0 0,1 0,0 0,0 28,4 3,8 110,0 1,7 7,8 
GEO-201-C7 34,0 11,7 6,4 12,2 3,1 0,9 2,1 0,0 0,5 0,0 0,1 0,0 0,0 27,6 3,9 70,0 2,3 6,5 
GEO-202-C7 31,3 10,0 5,9 15,0 2,9 0,8 2,0 0,0 0,4 0,0 0,1 0,0 0,0 28,0 3,7 100,0 3,0 5,5 
GEO-203-C7 28,7 9,3 6,4 16,4 2,8 0,8 1,8 0,0 0,4 0,0 0,1 0,0 0,0 27,6 4,2 40,0 3,2 5,2 
GEO-204-C7 31,1 8,9 5,4 18,1 2,8 0,7 1,7 0,0 0,4 0,0 0,1 0,1 0,0 28,2 3,5 80,0 3,8 4,8 
GEO-205-C7 25,2 7,7 3,4 23,8 2,6 0,6 1,5 0,0 0,3 0,1 0,1 0,1 0,0 29,0 2,0 60,0 5,2 3,8 
GEO-206-C7 25,3 7,5 3,3 25,0 2,6 0,6 1,5 0,0 0,3 0,1 0,1 0,1 0,0 29,2 2,0 80,0 5,2 4,0 
GEO-207-C7 26,7 7,3 3,1 25,2 2,7 0,6 1,3 0,0 0,3 0,1 0,1 0,1 0,0 29,1 1,8 60,0 5,4 3,8 
GEO-208-C7 27,3 7,4 2,7 25,0 2,7 0,6 1,5 0,0 0,4 0,0 0,1 0,1 0,0 28,6 1,5 60,0 5,2 3,6 
GEO-209-C7 33,3 8,5 2,7 20,7 3,0 0,6 1,7 0,0 0,4 0,0 0,1 0,1 0,0 27,0 1,4 100,0 4,4 3,7 
GEO-210-C7 35,3 8,6 2,8 19,7 2,9 0,6 1,6 0,0 0,5 0,0 0,1 0,0 0,0 26,2 1,4 100,0 4,3 3,8 
GEO-211-C7 33,4 8,1 2,8 20,8 2,8 0,6 1,6 0,0 0,4 0,0 0,1 0,1 0,0 27,5 1,5 100,0 4,4 4,0 
GEO-212-C7 27,3 7,1 3,0 25,0 2,5 0,6 1,4 <0,01 0,4 0,0 0,1 0,1 0,0 29,2 1,8 60,0 5,1 4,1 
GEO-213-C7 22,6 6,5 3,0 26,6 2,2 0,6 1,0 0,0 0,3 0,1 0,1 0,1 0,0 32,8 2,0 30,0 5,4 5,3 
GEO-214-C7 18,3 5,8 3,0 29,2 2,0 0,6 0,8 <0,01 0,2 0,1 0,1 0,1 0,0 34,4 2,1 30,0 6,0 5,6 
GEO-215-C7 15,4 5,2 2,8 31,8 1,9 0,5 0,6 <0,01 0,2 0,1 0,1 0,1 0,0 36,5 2,1 <20 6,6 5,6 







































GEO-217-C7 8,8 3,2 2,6 37,4 1,6 0,3 0,2 <0,01 0,1 0,1 0,1 0,1 0,0 40,4 2,3 <20 7,4 6,4 
GEO-218-C7 7,5 2,7 3,3 35,7 1,5 0,2 0,2 <0,01 0,1 0,1 0,1 0,1 0,0 40,2 2,9 <20 6,8 7,4 
GEO-118-C10 38,0 12,5 4,3 9,8 1,5 0,4 2,3 0,0 0,6 0,1 0,2 0,0 0,1 29,6 0,3 100,0 
GEO-119-C10 35,9 12,7 3,7 10,1 1,5 0,5 2,2 0,0 0,6 0,0 0,2 0,1 0,0 31,2 0,4 80,0 
GEO-120-C10 35,6 13,0 3,7 10,1 1,5 0,4 2,3 0,0 0,6 0,0 0,2 0,1 0,0 31,3 0,4 80,0 
GEO-121-C10 35,4 13,2 3,9 10,1 1,6 0,4 2,3 <0,01 0,6 0,1 0,2 0,1 0,1 31,1 0,4 110,0 
GEO-122-C10 36,1 13,1 3,8 10,1 1,5 0,4 2,4 <0,01 0,6 0,0 0,2 0,1 0,0 30,9 0,4 70,0 
GEO-123-C10 36,0 13,2 3,9 9,9 1,5 0,5 2,4 <0,01 0,6 0,0 0,2 0,1 0,1 30,6 0,5 80,0 
GEO-124-C10 36,2 13,2 3,8 9,9 1,5 0,4 2,3 <0,01 0,6 0,0 0,2 0,1 0,1 30,9 0,6 100,0 
GEO-125-C10 35,8 13,1 4,0 10,0 1,5 0,4 2,3 0,0 0,6 0,0 0,2 0,1 0,1 31,1 0,6 110,0 
GEO-126-C10 35,9 13,0 3,9 10,3 1,6 0,4 2,3 0,0 0,6 0,0 0,2 0,0 0,0 30,9 0,6 100,0 
GEO-127-C10 36,2 13,4 3,9 9,8 1,5 0,7 2,4 <0,01 0,6 0,0 0,2 0,1 0,1 30,5 0,5 100,0 
GEO-128-C10 36,0 13,1 3,9 10,2 1,5 0,5 2,1 0,0 0,6 0,0 0,2 0,1 0,1 30,8 0,7 110,0 
GEO-129-C10 35,8 13,1 3,9 10,1 1,5 0,5 2,3 0,0 0,6 0,0 0,2 0,1 0,0 30,7 0,6 120,0 
GEO-130-C10 36,4 13,1 3,9 10,2 1,6 0,5 2,3 0,0 0,6 0,0 0,2 0,1 0,0 30,3 0,5 90,0 
GEO-131-C10 35,8 12,9 4,0 10,5 1,5 0,5 2,2 0,0 0,6 0,0 0,2 0,0 0,0 30,1 0,5 130,0 
GEO-132-C10 35,2 12,8 4,0 10,5 1,5 0,5 2,0 0,0 0,6 0,0 0,2 0,1 0,1 30,9 0,6 90,0 
GEO-133-C10 35,6 13,0 3,9 10,2 1,5 0,5 2,1 <0,01 0,6 0,0 0,2 0,1 0,1 31,0 0,6 100,0 
GEO-134-C10 35,7 13,1 3,9 10,9 1,5 0,5 2,1 0,0 0,6 0,0 0,2 0,1 0,0 30,5 0,6 100,0 
GEO-135-C10 36,6 13,3 3,9 10,9 1,6 0,4 2,2 0,0 0,6 0,0 0,2 0,1 0,0 29,2 0,5 100,0 
GEO-136-C10 36,0 13,0 3,9 11,4 1,5 0,4 2,2 <0,01 0,6 0,0 0,2 0,1 0,0 29,2 0,5 80,0 
GEO-137-C10 36,4 13,3 3,9 11,0 1,6 0,5 2,2 <0,01 0,6 0,0 0,2 0,1 0,0 29,2 0,5 100,0 
GEO-138-C10 36,2 13,1 3,8 11,2 1,5 0,5 2,2 <0,01 0,6 0,0 0,1 0,1 0,0 29,3 0,8 90,0 
GEO-139-C10 36,3 13,3 3,8 11,2 1,5 0,5 2,1 0,0 0,6 0,0 0,2 0,1 0,1 29,7 0,8 100,0 
GEO-140-C10 35,3 13,2 3,8 10,5 1,5 0,5 2,1 <0,01 0,5 0,0 0,1 0,1 0,0 30,6 0,8 90,0 
GEO-141-C10 32,7 12,4 3,5 9,6 1,4 0,5 1,9 <0,01 0,6 0,0 0,2 0,1 0,0 36,0 1,1 90,0 
GEO-15-C3 26,3 10,4 3,6 23,5 2,1 0,4 2,2 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,0 29,0 2,4 90,0 4,0 2,5 
GEO-16-C3 28,8 11,7 4,0 21,3 2,3 0,3 2,7 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,0 26,4 2,4 110,0   
GEO-17-C3 26,2 10,2 3,6 23,8 2,0 0,3 2,1 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,0 29,1 3,0 80,0   
GEO-18-C3 26,5 10,1 3,9 24,2 2,2 0,4 2,2 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,0 28,7 2,3 80,0   
GEO-19-C3 29,2 12,3 4,5 20,2 2,4 0,4 2,7 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,0 26,4 2,1 120,0   
GEO-20-C3 30,3 11,9 4,3 19,9 2,2 0,4 2,5 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,0 26,6 2,4 120,0 3,5 2,5 
GEO-21-C3 24,7 9,8 4,8 25,2 2,1 0,4 2,1 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,1 0,0 28,8 2,3 80,0   







































GEO-23-C3 34,0 14,6 5,4 12,7 2,8 0,4 3,3 <0,01 0,6 0,1 0,2 0,1 0,1 24,1 1,7 140,0   
GEO-24-C3 34,4 15,0 5,2 12,5 2,9 0,4 3,5 <0,01 0,5 0,1 0,1 0,1 0,1 23,7 1,3 120,0   
GEO-25-C3 35,1 15,5 4,5 12,0 2,9 0,5 3,5 <0,01 0,6 0,1 0,1 0,1 0,0 23,4 1,3 150,0 2,5 2,1 
GEO-26-C3 35,4 15,5 4,6 12,5 2,9 0,4 3,5 <0,01 0,6 0,1 0,1 0,1 0,1 23,1 1,0 150,0   
GEO-27-C3 34,4 15,0 4,7 13,5 2,8 0,5 3,3 <0,01 0,6 0,1 0,1 0,1 0,1 23,6 1,1 120,0   
GEO-28-C3 33,9 14,5 4,7 13,9 2,8 0,5 3,2 0,0 0,5 0,1 0,1 0,1 0,1 23,9 1,2 150,0   
GEO-29-C3 33,6 14,3 4,8 14,2 2,8 0,5 3,1 <0,01 0,5 0,1 0,1 0,1 0,0 24,2 1,1 110,0   
GEO-30-C3 33,8 14,1 4,4 14,7 2,8 0,4 3,1 <0,01 0,6 0,1 0,1 0,1 0,0 24,4 1,1 110,0 3,5 2,3 
GEO-31-C3 32,6 13,6 4,3 15,9 2,7 0,4 2,9 <0,01 0,5 0,1 0,1 0,1 0,0 25,4 1,0 100,0   
GEO-32-C3 32,3 13,5 4,4 16,1 2,7 0,4 2,9 <0,01 0,5 0,1 0,1 0,1 0,1 25,7 1,0 120,0   
GEO-33-C3 30,1 13,0 4,4 17,6 2,6 0,4 2,6 <0,01 0,5 0,1 0,1 0,1 0,0 27,1 0,9 110,0   
GEO-34-C3 31,1 13,4 4,4 16,2 2,7 0,4 2,8 <0,01 0,5 0,1 0,1 0,1 0,1 26,3 1,0 110,0   
GEO-35-C3 28,0 12,6 4,0 18,9 2,6 0,4 2,5 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,0 28,6 0,5 120,0 4,9 3,1 
GEO-36-C3 24,8 11,0 3,4 22,2 2,4 0,4 2,0 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,2 0,0 31,3 0,3 80,0   
GEO-37-C3 21,9 9,8 3,1 25,4 2,3 0,5 1,6 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,0 33,1 0,3 70,0   
GEO-38-C3 21,7 9,6 3,1 25,5 2,3 0,3 1,7 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,0 33,3 0,4 80,0   
GEO-39-C3 22,0 9,7 2,7 25,4 2,3 0,4 1,7 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,0 33,2 0,4 90,0   
GEO-40-C3 22,8 9,9 2,7 24,9 2,3 0,5 1,8 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,0 33,1 0,3 60,0 4,9 2,8 
GEO-41-C3 22,8 9,9 2,7 24,9 2,2 0,4 1,7 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,0 33,4 0,3 60,0   
GEO-42-C3 23,5 10,3 2,7 23,4 2,3 0,4 1,9 0,0 0,3 0,1 0,1 0,2 0,0 33,0 0,3 100,0   
GEO-43-C3 25,3 11,0 2,8 22,1 2,4 0,3 2,2 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,2 0,0 31,7 0,3 110,0   
GEO-44-C3 27,1 12,2 3,0 20,5 2,4 0,3 2,6 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,0 30,1 0,3 100,0   
GEO-45-C3 28,4 12,7 3,1 19,7 2,5 0,4 2,6 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,1 29,5 0,3 110,0 4,6 3,4 
GEO-46-C3 29,7 13,4 3,1 18,5 2,4 0,3 3,0 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,0 27,8 0,3 90,0   
GEO-47-C3 28,7 12,8 3,0 20,0 2,4 0,4 2,8 <0,01 0,4 0,1 0,1 0,1 0,0 28,3 0,3 100,0   
GEO-48-C3 22,4 10,0 2,8 26,1 2,0 0,4 1,8 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,0 32,6 0,4 80,0   
GEO-49-C3 18,1 8,1 2,4 30,0 1,8 0,4 1,3 <0,01 0,2 0,1 0,1 0,2 0,0 35,6 0,4 60,0   
GEO-50-C3 16,3 7,4 2,2 32,2 1,8 0,3 1,3 <0,01 0,2 0,1 0,1 0,2 0,0 36,8 0,4 30,0 5,9 3,3 
GEO-51-C3 16,2 7,3 2,2 31,8 1,8 0,3 1,2 <0,01 0,2 0,1 0,1 0,2 0,0 37,3 0,4 40,0   
GEO-52-C3 16,1 7,4 2,1 31,6 1,8 0,3 1,2 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,0 37,1 0,4 70,0   
GEO-53-C3 14,9 6,7 2,2 33,6 1,8 0,4 0,9 <0,01 0,2 0,1 0,1 0,2 0,0 37,4 0,4 40,0   
GEO-54-C3 14,8 6,6 2,1 33,3 1,9 0,4 1,1 <0,01 0,2 0,1 0,1 0,2 0,0 37,4 0,4 40,0   
GEO-55-C3 14,9 6,7 2,2 33,7 1,8 0,4 1,0 <0,01 0,2 0,1 0,1 0,2 0,0 37,4 0,4 60,0 7,0 2,6 







































GEO-57-C3 16,2 7,3 2,4 32,0 1,9 0,4 1,2 <0,01 0,2 0,1 0,1 0,2 0,0 36,4 0,4 60,0   
GEO-58-C3 17,0 7,5 2,6 31,8 1,8 0,4 1,4 <0,01 0,2 0,1 0,1 0,2 0,0 35,8 0,4 30,0   
GEO-59-C3 19,5 8,8 3,0 28,6 2,1 0,5 1,4 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,1 34,3 0,4 60,0   
GEO-60-C3 21,1 9,5 3,3 26,5 2,2 0,4 1,7 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,0 33,3 0,3 70,0 5,7 3,03 
GEO-61-C3 23,2 10,3 3,7 23,8 2,3 0,4 1,9 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,1 31,9 0,3 80,0   
GEO-62-C3 21,0 9,4 3,5 26,6 2,3 0,4 1,7 <0,01 0,3 0,1 0,1 0,2 0,0 33,2 0,3 60,0   
GEO-63-C3 16,3 6,8 3,4 31,9 1,8 0,3 1,1 <0,01 0,2 0,2 0,1 0,2 0,0 36,0 0,3 50,0   
GEO-85-C3 9,5 4,51 1,41 39,52 1,66 0,3 0,47 <0.01 0,12 0,11 0,05 0,21 0,02 40,4 0,39 30 6,81 2,58 
GEO-86-C3 11,3 5,14 1,43 36,93 1,66 0,25 0,54 <0.01 0,13 0,07 0,06 0,2 0,02 40,4 0,4 30   
GEO-87-C3 11,19 5,09 1,35 37,26 1,54 0,27 0,67 <0.01 0,13 0,07 0,05 0,2 0,03 40,5 0,38 20   
GEO-88-C3 12,7 5,92 1,49 35,57 1,63 0,29 0,75 <0.01 0,15 0,08 0,05 0,21 0,04 39,9 0,37 20   
GEO-89-C3 12,43 5,83 1,52 36,83 1,7 0,27 0,76 <0.01 0,17 0,11 0,05 0,21 0,05 39,1 0,38 40   
GEO-90-C3 14,47 6,77 1,64 34,90 1,87 0,34 0,97 <0.01 0,21 0,1 0,05 0,21 0,03 37,5 0,37 40 8,37 1,97 
GEO-91-C3 22,8 10,22 2,14 25,06 2,2 0,49 1,61 <0.01 0,33 0,06 0,07 0,18 0,06 33 0,37 70   
GEO-92-C3 36,15 16,03 3,21 12,14 2,63 0,37 3,33 <0.01 0,54 0,03 0,09 0,12 0,09 25,2 0,41 130   
GEO-93-C3 26,33 11,84 2,54 21,93 2,25 0,49 2,07 <0.01 0,38 0,07 0,07 0,16 0,06 30,2 0,48 80   
GEO-94-C3 18,52 8,29 2,07 30,65 2,08 0,36 1,32 <0.01 0,25 0,11 0,07 0,2 0,04 34,6 0,54 40   
GEO-95-C3 15,28 6,91 1,96 33,22 2,03 0,39 1,03 <0.01 0,21 0,12 0,05 0,21 0,02 36,9 0,57 50 7,26 2,48 
GEO-96-C3 16,08 7,08 1,93 33,34 2,04 0,33 1,11 <0.01 0,22 0,11 0,06 0,2 0,04 36,3 0,59 40   







































452-BEN 61,9 12,9 4,7 4,4 0,7 0,1 2,5 0,9 0,1 0,4 9,9 2,3 -0,4 2,7 0,1 18,4 310,9 1,4 6,9 

















































452-BEN 16,9 3,7 4,3 42,9 0,6<LL 13,1 37,1 25,7 23,0 103,8 2,2<LL 16,0 0,3<LL 4,7<LL 5,1 236,7 13,8 1,9 88,0 4,7 27,3 46,1 208,0 3,9 
150-BEN 16,2  12,6 28,5 0,8<LL 9,6 28,4 24,3 34,8 112,1 2,3<LL 20,0 2,2 6,9<LL 7,0 375,0 10,1 1,1<LL 81,0 4,7 20,1 51,9   
 
Turbas (T) 
































































380-BEN 7,17 1,47 0,344 14,67 0,175 <0,020 0,694 1,105 0,069 1,011 64,55 30,755 0,105 3,5 1,08 
310-BEN 0,89 0,36 0,158 46 0,005 0,021 0,103 1 0,054 1 49,26 41,835 0,245 3,29 1,8 
250-BEN 11,03 4,32 1,448 29,851 0,161 0,025 0,842 1,584 0,07 0,566 47,6 12,845 4,555 1 0,49 
190-BEN 11,12 5,21 2,186 20,062 0,187 0,026 1,021 1,178 0,092 0,607 54,26 20 1,99 1,62 1,01 
170-BEN 16,96 7,14 3,602 16,099 0,311 0,047 1,254 0,954 0,088 0,539 49,43 17,82 2,89 1,43 1,05 
150-BEN 37,21 12,21 4,002 11,256 0,512 0,032 2,582 1,492 0,14 0,377 29,44 8,6 1,24 0,3 0,66 
 
































440-BEN 42 6 <2 10 <5 <10 50 4 <10 186 <20 1 266 13 3 12 
380-BEN 92 13 3 18 8 13 93 5 <10 232 31 3 496 26 4 21 
310-BEN 17 <5 <2 3 <5 <10 8 3 <10 65 <20 <1 120 8 <1 <10 
250-BEN 126 15 3 18 9 18 161 <2 <10 239 37 3 856 26 4 14 
190-BEN 132 17 4 23 10 19 146 <2 10 367 50 4 611 31 4 20 
170-BEN 187 25 6 30 15 23 246 <2 14 365 65 5 607 44 5 25 
150-BEN 297,7 69,4 4,7 68 28,5   0,8<LL 24,3  112,1 20 375 81 20,1 51,9 
 





























170-ALM 12,56 2,12 1,122 17,895 0,143 <0,005 0,614 1,488 0,35 0,07 57,12 24,60 1,015 2,80 0,745 
160-ALM 10,17 2,79 0,768 25,135 0,142 <0,005 0,635 1,533 0,337 0,081 54,42 16,34 7,420 1,84 0,433 
 





























170-ALM 84 10 5 109 13 7 12 56 14 357 3 1074,34 50 3 27 



































GEO-98-C3 7,1 3,39 1,56 42,84 0,09 0,22 0,36 1,62 0,09 0,25 0,2 0,03 41,2 20 0,73 20  
GEO-99-C3 3,64 1,71 1,32 45,99 0,04 0,26 0,14 1,56 0,04 0,12 0,22 0,03 43,5 <20 0,69 <20  
GEO-100-C3 4,29 1,65 2,09 45,17 0,07 0,12 0,17 1,25 0,06 0,15 0,21 0,03 43,4 0 1,66 4,49 9,26 
GEO-101-C3 4,84 1,09 1,59 46 0,02 0,08 0,09 1,17 0,06 0,12 0,17 0,02 42,9 0 1,21   





































GEO-103-C3 4,53 1,51 1,52 41,49 0,04 0,09 0,14 1,27 0,1 0,15 0,17 0,03 47 20 1,45   
GEO-125-C3 2,5 0,87 0,56 41,78 0,01 0,04 0,06 1,22 0,05 0,08 0,18 0,01 50,8 40 1,21 5,21 8,44 
GEO-126-C3 2,44 0,84 0,7 43,03 0 0,05 0,05 1,31 0,06 0,07 0,24 0,01 50,9 0 1,17   
GEO-127-C3 2,1 0,75 0,48 41,88 0,01 0,05 0,06 1,26 0,05 0,1 0,19 0,01 51,3 0 0,97   
GEO-128-C3 1,42 0,5 0,42 43,55 0 0,06 0,04 1,32 0,05 0,08 0,2 0,01 50,6 0 0,98   
GEO-129-C3 0,95 0,32 0,4 46,02 0 0,07 0,03 1,42 0,05 0,08 0,21 0,01 49,2 0 0,91   
GEO-130-C3 0,86 0,28 0,45 46,53 0 0,07 0,02 1,42 0,05 0,05 0,21 0,01 48,3 0 0,83 5,05 8,86 
GEO-131-C3 1,04 0,34 0,42 47,75 0 0,06 0,03 1,34 0,05 0,06 0,21 0,01 46,9 0 0,78   
GEO-132-C3 0,82 0,24 0,28 47,62 0 0,07 0,03 1,36 0,06 0,07 0,21 0,01 47,4 0 0,7   
GEO-136-C3 6,65 2,05 1,05 31,93 0,07 0,05 0,24 1,36 0,14 0,22 0,17 0,01 54,1 40 1,6   
GEO-137-C3 5,06 1,55 0,82 29,28 0,05 0,04 0,1 1,35 0,14 0,13 0,17 0,01 57,2 40 1,55   
GEO-138-C3 3,69 1,03 0,64 41,93 0,02 0,07 0,08 1,37 0,08 0,1 0,21 0,01 48,8 30 1,11   
GEO-156-C3 2,35 0,76 0,54 44,03 0,01 0,12 0,06 1,4 0,1 0,1 0,2 0,01 48,7 40 1,07   
GEO-157-C3 1,55 0,53 0,85 40,77 0 0,1 0,03 1,07 0,13 0,04 0,18 0,01 53,6 20 1,64   
GEO-158-C3 0,91 0,29 0,77 42,87 0 0,1 0,02 1,04 0,09 0,03 0,18 0,01 50,2 30 1,51   
GEO-159-C3 0,76 0,24 0,77 43,53 0 0,1 0,01 1,04 0,09 0,03 0,18 0,01 49,9 20 1,51   
GEO-162-C3 0,8 0,27 0,76 39,54 0 0,11 0,01 1,09 0,15 0,03 0,18 0,01 53,4 20 2,03   
GEO-163-C3 1,11 0,32 0,99 36,31 0 0,09 0,02 1,03 0,2 0,03 0,16 0,01 54,8 20 2,31   
GEO-164-C3 1,72 0,46 1,12 38,26 0 0,07 0,03 0,97 0,21 0,04 0,16 0,01 53,1 50 2,32   
GEO-165-C3 3,13 0,85 1,05 38,48 0,01 0,05 0,06 0,91 0,15 0,08 0,17 0,01 51,5 30 1,94 8,94 8,51 
GEO-166-C3 3,15 0,99 0,85 42,57 0,04 0,06 0,1 1,01 0,1 0,12 0,2 0,01 48,2 0 1,48   





































GEO-141-C7 15,84 5,42 2,1 32,64 0,18 0,59 1,97 0,54 0,04 0,17 0,13 0,02 0,9 50 6,15 5,75 39,1 
GEO-142-C7 14,71 5,21 2,11 31,04 0,17 0,42 1,95 0,52 0,04 0,13 0,13 0,02 1,17 80 5,61 7,74 41,9 
GEO-143-C7 14,37 5,17 2,02 28,32 0,19 0,5 1,89 0,57 0,03 0,12 0,12 0,01 1,51 60 5,25 8,5 42,7 
GEO-144-C7 12,43 4,7 2,15 26,6 0,15 0,46 1,81 0,62 0,02 0,12 0,11 0,01 2,4 60 4 11,85 46 
GEO-145-C7 11,87 4,57 2,15 26,24 0,14 0,43 1,78 0,59 0,02 0,12 0,12 0,01 1,74 40 4,71 11,64 46,8 
GEO-146-C7 12,22 4,71 2,21 27,39 0,14 0,5 1,79 0,61 0,02 0,12 0,12 0,01 1,82 60 4,75 11,05 45,6 
GEO-147-C7 13,21 5,11 2,11 24,16 0,16 0,61 1,81 0,74 0,02 0,12 0,11 0,02 2,33 70 4,17 10,93 44,5 
GEO-167-C7 20,24 8,13 2,68 18,63 0,27 0,84 2,48 0,98 0,02 0,14 0,08 0,02 1,48 90 3,22 12,53 43,6 







































GEO-169-C7 16,8 7,15 3,4 20,95 0,21 0,72 2,27 0,89 0,02 0,15 0,09 0,02 1,51 90 3,63 12,32 44,4 
GEO-170-C7 15,35 6,5 2,53 25,52 0,19 0,56 2,18 0,68 0,02 0,12 0,11 0,02 1,34 70 4,76 10,84 44,4 
GEO-171-C7 14,56 6,67 2,35 25,89 0,19 0,72 2,25 0,77 0,02 0,12 0,11 0,02 1,37 60 4,87 10,38 43,5 
GEO-172-C7 13,82 6,34 2,06 27,13 0,18 0,68 2,19 0,76 0,03 0,11 0,12 0,02 1,3 50 5,11 9,74 43,4 
GEO-173-C7 14,47 6,14 1,91 25,76 0,17 0,47 2,17 0,75 0,03 0,11 0,11 0,02 1,17 60 5,09 10,36 44,8 
GEO-174-C7 12,22 5,51 1,84 28,6 0,16 0,44 2,08 0,59 0,03 0,11 0,12 0,02 1,06 60 5,86 9,34 44,8 
GEO-175-C7 10,85 4,83 1,82 31,49 0,13 0,34 1,95 0,45 0,04 0,11 0,13 0,02 1,16 70 6,2 9,15 45 
GEO-176-C7 10,13 4,46 1,84 32,11 0,12 0,35 1,89 0,52 0,04 0,1 0,13 0,01 1,14 50 6,34 8,91 45,4 
GEO-177-C7 9,86 4,33 1,84 33,67 0,12 0,28 1,89 0,4 0,05 0,1 0,13 0,01 1,11 50 6,38 9,12 45,7 
GEO-178-C7 9,76 4,26 1,76 33,24 0,12 0,29 1,9 0,41 0,05 0,1 0,13 0,02 1,09 30 6,35 9,35 46,4 
GEO-179-C7 8,74 3,87 1,85 33,04 0,11 0,28 1,81 0,43 0,05 0,1 0,13 0,01 1,01 40 6,37 9,73 46,9 
GEO-180-C7 8,04 3,55 1,82 32,81 0,11 0,2 1,8 0,4 0,06 0,1 0,13 0,01 1,24 40 6,3 16,27 48,3 
GEO-181-C7 6,76 2,94 2,21 34,67 0,08 0,22 1,72 0,41 0,08 0,11 0,13 0,02 1,34 50 6,63 10,52 48,9 
GEO-182-C7 6,48 2,8 2,27 31,68 0,07 0,19 1,59 0,41 0,06 0,11 0,12 0,01 1,6 30 5,99 12,51 49,8 
GEO-183-C7 5,71 2,46 2,4 33,88 0,06 0,18 1,57 0,41 0,07 0,1 0,13 0,01 1,69 40 6,59 10,86 48,7 
GEO-184-C7 5,47 2,4 2,09 34,73 0,06 0,2 1,55 0,5 0,08 0,1 0,14 0,01 1,55 60 6,62 10,58 48,5 
GEO-185-C7 6,34 2,81 2,07 33,24 0,07 0,27 1,57 0,54 0,07 0,1 0,13 0,01 1,6 30 6,3 11,45 48,9 
GEO-186-C7 6,83 3,03 1,99 33,14 0,07 0,32 1,6 0,63 0,07 0,1 0,13 0,01 1,45 30 6,45 10,95 48,8 
GEO-187-C7 8,36 3,68 2,17 31,56 0,1 0,35 1,68 0,66 0,06 0,11 0,13 0,01 1,47 20 5,88 11,57 48,5 
GEO-188-C7 10,45 4,56 2,07 28,32 0,13 0,37 1,74 0,65 0,05 0,11 0,12 0,01 1,49 50 5,19 12,51 48,2 
GEO-189-C7 13,13 5,71 2,17 24,75 0,17 0,45 1,89 0,7 0,04 0,11 0,11 0,01 1,58 40 4,65 12,65 46,9 
GEO-190-C7 18,49 7,92 2,87 17,15 0,26 0,73 2,23 1,06 0,03 0,13 0,09 0,02 1,99 80 2,95 14,5 46 
GEO-191-C7 23,21 9,34 3,69 11,03 0,29 1,03 2,41 1,09 0,02 0,14 0,07 0,02 2,17 70 1,82 15,48 44,2 
GEO-235-C7 12,91 5,12 3,03 17,36 0,18 0,42 1,85 0,6 0,02 0,08 0,07 0,01 3,05 0 2,82 18,58 52,5 
GEO-236-C7 11,63 4,26 3,52 17,65 0,15 0,36 1,65 0,57 0,01 0,08 0,08 0,01 3,51 40 2,41 21,69 55,2 
GEO-237-C7 7,62 3,04 3,72 19,74 0,1 0,24 1,38 0,47 0,02 0,08 0,08 0,01 4,1 20 2,39 22,11 54,7 
GEO-238-C7 5,6 2,21 4,48 21,61 0,06 0,12 1,23 0,33 0,02 0,08 0,09 0,01 5,26 0 3,17 19,73 52,2 
GEO-239-C7 4,87 1,86 2,56 23,34 0,05 0,03 1,31 0,1 0,02 0,08 0,11 0,01 3,17 20 3,8 20,3 56,7 
GEO-240-C7 3,97 1,55 1,92 29,62 0,04 0,04 1,21 0,12 0,02 0,06 0,12 0,01 2,34 30 4,75 18,35 56 
GEO-241-C7 3,68 1,37 2,2 30,14 0,03 0,02 1,22 0,11 0,02 0,06 0,12 0,01 2,6 0 5,3 16,7 54,5 
GEO-242-C7 4,18 1,79 1,81 28,91 0,04 0,06 1,39 0,15 0,02 0,06 0,13 0,01 2,3 0 5,08 17,32 54,9 
GEO-243-C7 4,5 1,98 1,85 29,37 0,05 0,09 1,42 0,21 0,02 0,06 0,13 0,01 2,49 0 5,03 16,67 53,8 
GEO-244-C7 4,4 1,89 1,62 29,89 0,05 0,03 1,34 0,1 0,02 0,06 0,13 0,01 2,07 30 5,43 16,37 54,1 







































GEO-246-C7 3,35 1,15 2,91 30,29 0,03 0,01 1,04 0,07 0,03 0,06 0,12 0,01 3,12 0 5,47 15,83 51,9 
GEO-247-C7 3,43 1,1 2,33 33,79 0,03 0,01 1,11 0,06 0,03 0,06 0,16 0,01 2,48 0 5,59 15,41 53,6 
GEO-248-C7 3,39 1,08 1,29 33,01 0,03 0,02 1,12 0,11 0,03 0,06 0,13 0,01 1,86 0 6,41 14,99 53,9 
GEO-249-C7 3,71 1,18 1,22 32,62 0,03 0,02 1,23 0,11 0,03 0,06 0,13 0,01 1,9 0 6,23 15,27 54,5 
GEO-250-C7 4,11 1,29 3,07 29,73 0,04 0,02 1,2 0,09 0,04 0,06 0,11 0,01 3,6 0 4,86 15,54 50,8 
GEO-251-C7 5,07 1,55 2,56 30,39 0,05 0,05 1,26 0,13 0,03 0,07 0,11 0,01 3,1 0 5,24 14,46 50 
GEO-252-C7 6,49 1,95 1,05 30,62 0,07 0,06 1,4 0,14 0,03 0,05 0,11 0,01 1,77 0 5,54 15,06 52,4 
GEO-253-C7 7,4 2,21 1,02 30,52 0,09 0,07 1,47 0,15 0,03 0,05 0,1 0,01 1,86 0 5,67 15,13 51,8 
GEO-254-C7 9,21 2,74 1,06 28,72 0,12 0,11 1,6 0,19 0,02 0,05 0,1 0,01 1,83 30 5,27 15,43 51,3 
GEO-255-C7 11,97 3,57 1,21 25,87 0,16 0,22 1,74 0,35 0,02 0,06 0,09 0,01 1,94 0 4,72 15,38 49,6 
GEO-256-C7 15,46 4,52 1,41 24,2 0,21 0,36 1,93 0,49 0,02 0,06 0,08 0,02 1,82 20 4,39 14,56 47,4 
GEO-257-C7 18,1 5,25 1,6 21,25 0,25 0,51 2,07 0,52 0,01 0,06 0,07 0,02 1,83 30 4,1 14,05 45,2 
GEO-258-C7 23,98 6,37 1,97 16,07 0,31 0,7 2,31 0,71 0,01 0,06 0,06 0,02 2,05 40 3,08 15,12 45,6 
GEO-259-C7 24,01 6,73 2,31 12,96 0,32 0,76 2,38 0,79 0,01 0,06 0,05 0,02 2,38 60 2,29 17,01 46,8 
GEO-260-C7 25,19 7,14 2,72 10,94 0,34 0,8 2,45 0,73 0,01 0,06 0,04 0,02 2,79 90 1,86 16,79 46,6 
GEO-261-C7 24,07 7,36 2,7 11,99 0,34 0,79 2,5 0,77 0,01 0,07 0,04 0,02 2,59 0 1,93 17,12 46,6 
GEO-262-C7 21,86 7,04 2,66 11,71 0,29 0,59 2,37 0,72 0,01 0,07 0,05 0,02 2,68 60 1,98 18,22 49,7 
GEO-263-C7 18,1 6,58 2,62 12,3 0,24 0,46 2,2 0,72 0,01 0,07 0,06 0,02 2,8 0 1,88 20,42 53,8 
GEO-264-C7 15,17 6,33 2,87 10,54 0,22 0,49 2,13 0,7 0,01 0,07 0,05 0,01 3,39 0 1,54 21,66 56,7 
GEO-265-C7 15,24 6,58 2,95 11,33 0,22 0,6 2,16 0,83 0,01 0,07 0,05 0,02 3,37 0 1,54 22,36 55,8 
GEO-266-C7 16,29 7,18 2,81 11,71 0,24 0,67 2,3 0,83 0,01 0,07 0,05 0,02 3,07 0 1,62 21,38 54,4 
GEO-267-C7 18,69 7,73 2,89 10,6 0,26 0,67 2,43 0,84 0,01 0,08 0,05 0,02 2,99 50 1,49 21,11 53,9 
GEO-268-C7 18,84 7,76 3,14 10,26 0,27 0,7 2,45 0,81 0,01 0,07 0,05 0,02 3,09 80 1,4 21,2 53,8 
GEO-269-C7 18,32 7,51 3,23 8,64 0,27 0,59 2,41 0,77 0,01 0,07 0,04 0,02 3,51 80 1,02 21,78 56,2 
GEO-270-C7 16,04 6,95 3,45 9,21 0,28 0,56 2,34 0,7 0,01 0,08 0,05 0,02 3,22 60 1,1 23,8 59 
GEO-271-C7 13,88 5,86 3,26 9,43 0,23 0,34 2,17 0,62 0,01 0,09 0,05 0,02 3,43 70 1,11 25,69 63,2 
GEO-272-C7 9,5 3,8 3,46 10,73 0,15 0,16 1,7 0,38 0,01 0,07 0,06 0,01 4,35 80 0,94 28,06 68,8 





























GEO-142-C10 25,59 9,97 3,27 8,4 0,44 0,6 1,52 0,07 0,14 0,05 47,8 100 1,47 
GEO-143-C10 21,93 8,71 3,21 8,19 0,39 0,65 1,15 0,07 0,13 0,03 53,5 90 1,72 































GEO-145-C10 13,57 5,46 3,19 7,32 0,24 0,71 0,48 0,1 0,12 0,04 66,4 60 2,02 
GEO-146-C10 13,4 5,38 3,23 7,44 0,21 0,71 0,45 0,11 0,11 0,04 66,8 40 2,02 
GEO-147-C10 10,41 4,75 3,96 13,76 0,2 0,45 0,34 0,11 0,11 0,02 63,1 60 1,63 
GEO-148-C10 11,86 5,37 4,1 16,94 0,22 0,46 0,35 0,11 0,11 0,04 57,8 60 1,29 
GEO-149-C10 11,07 4,82 3,3 24,43 0,21 0,41 0,38 0,13 0,08 0,02 52,6 70 1,08 
GEO-150-C10 11,29 5,09 3,64 22,15 0,22 0,45 0,34 0,12 0,09 0,04 54,1 50 1,18 
GEO-151-C10 13 5,91 3,25 22,73 0,25 0,51 0,43 0,12 0,08 0,03 51,2 40 1,04 
GEO-152-C10 12,91 6,05 2,89 24,18 0,25 0,53 0,5 0,12 0,07 0,02 49,9 80 0,94 
GEO-153-C10 11,93 5,61 2,35 28,38 0,23 0,44 0,52 0,12 0,07 0,03 48,1 60 0,82 
GEO-154-C10 15,85 7,46 2,58 20,78 0,28 0,57 0,55 0,11 0,08 0,03 49,1 100 0,97 
GEO-155-C10 19,19 8,97 2,66 14,76 0,38 0,76 0,7 0,1 0,1 0,03 49,6 60 1,05 
GEO-156-C10 18,6 8,75 2,68 12,68 0,34 0,74 0,66 0,09 0,1 0,04 52,5 50 1,27 
GEO-157-C10 15,6 7,93 2,84 12,83 0,29 0,68 0,45 0,09 0,08 0,03 56,4 80 1,39 
GEO-158-C10 17,57 8,64 2,84 11,02 0,31 0,74 0,69 0,09 0,09 0,03 55,6 70 1,42 
GEO-159-C10 16,92 8,51 2,58 13,64 0,35 0,76 0,63 0,09 0,09 0,03 53,7 50 1,33 
GEO-160-C10 16,85 10,11 2,45 10,23 0,34 0,81 0,64 0,08 0,09 0,04 55,6 50 1,49 
GEO-161-C10 17,74 9,05 2,99 8,11 0,34 0,87 0,63 0,09 0,11 0,04 58,8 100 1,7 
GEO-162-C10 16,5 8,9 3,02 6,77 0,37 0,98 0,53 0,09 0,11 0,04 61,3 70 1,71 
GEO-163-C10 15,03 8,34 3,02 6,61 0,29 0,93 0,43 0,09 0,11 0,04 63,8 70 1,79 
GEO-164-C10 15,12 8,5 2,93 6,3 0,28 0,86 0,54 0,09 0,11 0,03 64,2 80 1,98 
GEO-165-C10 14,75 7,28 2,5 14,74 0,32 0,7 0,41 0,1 0,08 0,02 56,1 70 1,63 
GEO-173-C10 15,7 8,01 2,68 16,7 0,3 0,81 0,52 0,1 0,07 0,03 52,2 60 1,32 
GEO-174-C10 16,49 8,55 3,16 14,26 0,33 0,85 0,54 0,1 0,09 0,03 54 70 1,46 
GEO-191-C10 15,82 7,47 2,13 23,87 0,28 0,71 0,62 0,11 0,07 0,02 46,5 60 1,15 
GEO-193-C10 17,63 8,29 1,81 11,57 0,37 1,28 0,4 0,12 0,1 0,04 56,2 90 1,56 
GEO-194-C10 16,55 6,91 2,26 11,47 0,33 1,12 0,47 0,1 0,1 0,04 57,9 80 1,79 
 
Fango carbonático (M) 





























GEO-70-C8 11,92 2,62 1,113 34,96 0,12 0,022 0,626 2,006 0,104 0,256 43,85 5,96 8,32 0,96 0,21 
GEO-110-C8 24,76 3,45 0,778 31 0,2 0,014 0,965 1,374 0,093 0,27 35,65 4,915 5,995 0,58 0,41 
420-BEN 5,92 1,86 0,723 32,708 0,084 0,02 0,431 1,202 0,055 0,512 53,31 14,595 6,265 1,27 0,67 
400-BEN 11,88 5,23 1,397 29,298 0,183 0,023 1 1,298 0,064 0,512 46,16 10,98 5,83 1,18 0,57 

































290-BEN 5 1,87 0,73 27,118 0,079 <0,020 0,377 1,225 0,066 0,607 58,26 18,885 6,335 1,86 0,98 
270-BEN 4,21 1,59 0,698 34,405 0,07 <0,020 0,297 1,197 0,052 0,512 53,76 13,97 5,89 1,28 0,93 
230-BEN 11,68 4,62 1,617 32,919 0,17 0,029 0,89 1,721 0,069 0,512 43,6 9,85 5,72 0,87 0,58 
210-BEN 12,85 6,06 1,31 28,524 0,213 0,021 1,109 1,231 0,06 0,485 45,49 12,235 2,985 1,06 0,61 
180-ALM 28,24 1,35 0,842 28,594 0,071 <0,005 0,481 1,339 0,27 0,01 35,87 7,10 5,325 1,16 0,51 
150-ALM 28,22 3,22 1,268 29,446 0,17 <0,005 0,926 1,959 0,053 0,202 34,53 5,05 5,920 0,74 0,31 
140-ALM 24,44 3,35 1,857 30,882 0,167 0,039 0,96 3,495 0,042 0,172 34,59 3,78 6,500 0,58 0,18 







































GEO-123-C7 18,73 5,79 2,03 31 0,22 0,04 0,72 2,01 0,13 0,49 35,2 3,46 6,36 1,19 70 0,14 0,02 
GEO-124-C7 16,98 5,64 2,03 32,88 0,19 0,05 0,74 2,01 0,14 0,52 36,3 3,6 6,7 1,04 60 0,14 0,02 
GEO-125-C7 16,84 5,7 2,07 33,18 0,24 0,04 0,78 2,02 0,19 0,52 36,4 3,66 6,79 0,92 40 0,14 0,02 
GEO-126-C7 17,14 5,74 1,97 32,75 0,21 0,05 0,7 2,03 0,15 0,51 36,7 3,64 6,91 0,66 50 0,14 0,02 
GEO-127-C7 17,2 5,77 1,99 33,07 0,2 0,05 0,75 2,06 0,15 0,52 36,7 3,7 6,85 0,59 80 0,14 0,02 
GEO-128-C7 17,21 5,77 2,04 33,05 0,2 0,05 0,72 2,06 0,16 0,54 36,8 3,94 6,66 0,61 70 0,14 0,02 
GEO-129-C7 16,86 5,73 2,14 32,94 0,2 0,05 0,69 2,08 0,15 0,53 37,1 4,11 6,74 0,62 70 0,14 0,02 
GEO-130-C7 17,57 5,87 2,18 33,14 0,2 0,05 0,63 2,1 0,15 0,51 37 3,78 6,82 0,59 60 0,14 0,02 




















GEO-70-C8 128 12 6   2 1365 18 2 28 
GEO-110-C8 87 12 9   2 776 15 3 20 
420-BEN 86 10 5 135 201 2 892 13 2 10 
400-BEN 141 23 12 145 265 4 854 31 4 18 
355-BEN 74 7 <5 167 167 1 1064 9 2 <10 
290-BEN 84 11 <5 111 238 2 875 13 2 11 
270-BEN 72 9 <5 84 190 2 804 12 2 <10 
230-BEN 175,6 42 14,3   30 915 45 9,2 14,3 
210-BEN 138 22 12 175 237 4 819 31 4 19 
180-ALM 69 254 <5 88 111 1 1225,67 15 1 24 
150-ALM 122 145 7 118 288 2 923,22 24 3 26 
140-ALM 124 105 8 364 244 3 666,48 25 3 35 







































GEO-132-C7 17,14 5,72 2,21 32,56 0,22 0,05 0,69 2,03 0,15 0,48 36,8 4,02 6,63 0,69 60 0,14 0,02 
GEO-133-C7 17,11 5,74 2,27 32,56 0,22 0,05 0,61 2,04 0,15 0,5 37,1 4 6,7 0,71 60 0,14 0,02 
GEO-134-C7 17,26 5,81 2,24 32,28 0,22 0,04 0,66 2,05 0,15 0,51 37,5 4,34 6,51 0,75 110 0,14 0,02 
GEO-135-C7 16,07 5,43 2,12 32,66 0,19 0,04 0,69 2,11 0,14 0,53 38 5,17 6,48 0,84 70 0,13 0,02 
GEO-136-C7 16,85 5,67 2,24 32,42 0,2 0,05 0,64 2,02 0,14 0,54 37,4 4,33 6,52 0,8 50 0,14 0,02 
GEO-137-C7 17,21 5,83 2,3 32,01 0,2 0,05 0,67 2,04 0,14 0,54 37,4 4,42 6,43 0,71 80 0,14 0,02 
GEO-138-C7 16,77 5,67 2,31 32,22 0,19 0,05 0,58 2,03 0,14 0,49 38,1 4,93 6,37 0,8 50 0,14 0,02 
GEO-139-C7 17,03 5,68 2,26 32,57 0,2 0,05 0,63 2,04 0,14 0,48 37,4 4,41 6,64 0,73 60 0,14 0,02 
GEO-140-C7 16,68 5,64 2,41 32,38 0,19 0,05 0,57 2,03 0,14 0,51 37,6 4,55 6,45 0,83 60 0,14 0,02 
GEO-148-C7 15,12 5,81 2,23 24,42 0,21 0,02 0,62 1,91 0,12 0,7 42,4 9,83 4,32 2,24 40 0,11 0,02 
GEO-149-C7 16,48 6,33 2,22 24,34 0,21 0,02 0,67 2,01 0,11 0,7 41,1 9,11 4,34 1,81 60 0,1 0,02 
GEO-150-C7 16,46 5,99 2,17 28,15 0,2 0,03 0,63 1,95 0,1 0,66 40,5 7,4 5,2 1,75 50 0,11 0,02 
GEO-151-C7 16,26 6,29 1,88 28,24 0,21 0,03 0,66 2,03 0,09 0,63 39 6,69 5,31 1,64 80 0,11 0,02 
GEO-152-C7 17,52 6,74 1,93 29,09 0,23 0,03 0,71 2,19 0,08 0,62 38 5,9 5,4 1,33 60 0,11 0,02 
GEO-153-C7 15,51 6,03 1,82 30,42 0,2 0,04 0,59 2,01 0,08 0,56 39 5,94 5,76 1,48 60 0,12 0,02 
GEO-154-C7 15,4 5,97 1,84 31,44 0,2 0,04 0,59 2,04 0,08 0,56 39,1 5,77 6,08 1,12 50 0,12 0,02 
GEO-155-C7 17,48 6,79 1,98 30,04 0,23 0,04 0,57 2,24 0,09 0,57 38 5,52 5,78 1,05 50 0,12 0,02 
GEO-156-C7 18,27 7,05 1,97 29,73 0,25 0,05 0,74 2,31 0,08 0,57 37 4,88 5,82 1,02 70 0,12 0,02 
GEO-157-C7 19,24 7,36 2,06 28,56 0,26 0,04 0,84 2,36 0,08 0,62 36,5 5,02 5,58 1,03 50 0,11 0,02 
GEO-158-C7 19,53 7,32 2,04 26,49 0,27 0,04 0,8 2,3 0,08 0,64 38,5 5,65 5,25 1,24 60 0,1 0,02 
GEO-159-C7 22,36 8,65 2,27 24,94 0,33 0,04 1,17 2,62 0,08 0,99 33,2 4,37 5,05 1,18 60 0,1 0,02 
GEO-160-C7 25,22 9,62 2,78 22,9 0,38 0,04 1,23 2,96 0,09 0,82 32,1 4,41 4,73 1,15 90 0,08 0,03 
GEO-161-C7 28,06 10,32 2,53 20,83 0,4 0,03 1,48 2,98 0,09 0,87 31,2 5,33 3,8 1,18 90 0,07 0,02 
GEO-162-C7 28,97 10,93 2,68 17,76 0,42 0,02 1,6 3,13 0,1 0,91 30 5,44 3,42 1,15 120 0,06 0,03 
GEO-163-C7 30,18 10,76 2,51 18,46 0,43 0,02 1,67 3,12 0,1 0,9 30,5 5,88 3,32 1,16 120 0,05 0,03 
GEO-164-C7 26,99 9,67 2,45 18,95 0,37 0,02 1,49 2,85 0,11 0,96 34,1 7,35 3,55 1,29 130 0,07 0,03 
GEO-165-C7 22,06 8,21 2,23 19,67 0,29 0,02 0,89 2,52 0,12 0,89 41,4 10,83 3,62 1,39 90 0,08 0,02 
GEO-166-C7 21,03 8,48 2,28 19,43 0,3 0,02 0,76 2,56 0,13 0,94 42,4 11,34 3,51 1,19 100 0,08 0,02 
GEO-219-C7 8,12 2,92 3,49 34,64 0,1 0,05 0,1 1,57 0,06 0,18 41 8,24 6,91 3,24 0 0,12 0,01 
GEO-220-C7 10,09 3,64 3,81 30,26 0,14 0,04 0,19 1,63 0,07 0,31 40 9,23 5,97 3,54 0 0,11 0,01 
GEO-221-C7 11,88 4,25 2,88 27,7 0,15 0,03 0,29 1,78 0,07 0,42 43,9 11,23 5,22 2,84 0 0,1 0,01 
GEO-222-C7 16,62 5,61 4,01 22,45 0,21 0,03 0,61 1,94 0,08 0,64 40,3 11,39 4,26 3,54 50 0,08 0,02 
GEO-223-C7 16,98 6,04 3,24 23,53 0,24 0,03 0,78 2,03 0,08 0,69 38,5 9,54 4,76 2,71 40 0,08 0,02 







































GEO-225-C7 19,31 6,79 2,56 25,24 0,26 0,03 0,88 2,23 0,07 0,61 37,1 7,84 5,11 1,84 90 0,08 0,02 
GEO-226-C7 22,56 7,11 2,57 24,79 0,28 0,03 1,12 2,29 0,07 0,65 36,5 7,97 4,88 1,81 70 0,07 0,02 
GEO-227-C7 20,98 7,37 2,81 23,21 0,29 0,03 1,08 2,36 0,07 0,71 36,1 7,85 4,75 1,99 60 0,07 0,02 
GEO-228-C7 22,07 7,42 3,25 21,84 0,3 0,03 1,24 2,34 0,07 0,78 34,7 7,87 4,63 2,32 50 0,06 0,02 
GEO-229-C7 22,64 7,99 2,74 22,41 0,34 0,03 1,23 2,48 0,07 0,78 35,5 7,86 4,44 1,81 60 0,06 0,02 
GEO-230-C7 23,16 8,2 3,49 20,01 0,34 0,03 1,34 2,52 0,07 0,67 34,2 8,09 4,01 2,4 90 0,05 0,02 
GEO-231-C7 23,66 8,42 2,75 20,3 0,34 0,03 1,51 2,58 0,07 0,76 35,3 7,92 4,33 1,67 70 0,06 0,02 
GEO-232-C7 20,1 7,44 3,27 20,42 0,29 0,02 1,2 2,37 0,07 0,75 38,2 10,25 4,2 2,43 60 0,06 0,02 
GEO-233-C7 19,04 6,99 3,69 18,79 0,26 0,02 1,02 2,29 0,07 0,78 40,7 12,03 3,57 3,07 80 0,06 0,02 































GEO-168-C10 13,34 6,75 1,71 28,59 0,27 0,02 0,65 1,34 0,06 0,51 44,9 0,84 40 0,11 0,02 
GEO-169-C10 8,46 4,51 1,45 32,98 0,15 0,03 0,27 1,3 0,05 0,31 48,5 0,94 30 0,12 0,02 
GEO-170-C10 10,51 5,53 1,84 30,85 0,18 0,02 0,37 1,36 0,06 0,38 47,7 0,9 40 0,12 0,02 
GEO-171-C10 6,2 3,39 1,32 35,66 0,13 0,03 0,17 1,19 0,06 0,17 50,1 0,9 40 0,13 0,02 
GEO-172-C10 9,96 5,21 2,07 24,33 0,17 0,02 0,33 1,08 0,07 0,45 55 1,32 20 0,11 0,03 
GEO-181-C10 11,64 6,15 1,26 35,57 0,23 0,05 0,49 1,47 0,05 0,45 41 0,79 30 0,13 0,03 
GEO-182-C10 8,77 4,49 1,22 38,46 0,18 0,05 0,34 1,53 0,04 0,37 43 0,85 20 0,14 0,01 
GEO-183-C10 8,31 4,14 1,69 37,94 0,18 0,04 0,38 1,4 0,03 0,39 43,7 0,95 20 0,14 0,01 
GEO-184-C10 11,2 5,62 4,78 29,23 0,22 0,03 0,53 1,25 0,07 0,52 45,3 1,15 30 0,12 0,03 
GEO-185-C10 10,45 5,25 3,06 30,76 0,19 0,04 0,48 1,39 0,06 0,48 46,3 1,19 30 0,12 0,03 
GEO-186-C10 9,1 4,65 2,92 35,34 0,18 0,04 0,44 1,54 0,05 0,47 44,1 1,11 40 0,13 0,01 
GEO-187-C10 8,97 4,86 3,5 32,05 0,16 0,03 0,41 1,41 0,06 0,35 46,7 1,22 50 0,12 0,01 
GEO-188-C10 6,74 3,76 1,66 38,21 0,12 0,05 0,31 1,46 0,04 0,33 45,7 0,87 0 0,13 0,03 
GEO-189-C10 12,21 6,45 1,5 32,05 0,21 0,03 0,6 1,42 0,07 0,51 43,3 0,93 70 0,12 0,02 





































GEO-64-C3 12,05 4,97 2,68 36,89 0,18 0,17 0,79 1,64 0,07 0,3 38,7   0,38 20 0,21 0,02 
GEO-65-C3 10,82 4,4 2,41 37,76 0,14 0,19 0,55 1,66 0,06 0,32 39,9 2,69 8,05 0,39 0 0,22 0,03 
GEO-66-C3 9,83 3,97 2,2 39,44 0,13 0,19 0,5 1,58 0,06 0,33 40,6   0,37 20 0,23 0,02 







































GEO-68-C3 8,99 3,67 1,81 39,94 0,11 0,16 0,49 1,55 0,06 0,3 41,2   0,37 0 0,22 0,04 
GEO-69-C3 8,56 3,47 1,68 41,1 0,11 0,16 0,36 1,57 0,07 0,23 41,3   0,42 0 0,22 0,03 
GEO-70-C3 8,19 3,36 1,7 40,56 0,09 0,16 0,42 1,61 0,06 0,32 41,5 2,22 8,99 0,45 30 0,23 0,03 
GEO-71-C3 6,3 2,54 1,51 42,94 0,07 0,17 0,31 1,57 0,05 0,29 42,3   0,48 0 0,24 0,02 
GEO-72-C3 5,07 2,03 1,44 44,63 0,05 0,16 0,24 1,58 0,03 0,26 42,9   0,47 0 0,25 0,02 
GEO-73-C3 4,32 1,73 1,31 45,23 0,04 0,15 0,15 1,55 0,04 0,2 43,3   0,49 0 0,25 0,02 
GEO-74-C3 4,39 1,71 1,25 44,95 0,04 0,14 0,23 1,59 0,04 0,24 43,5   0,48 0 0,25 0,01 
GEO-75-C3 3,71 1,47 1,15 45,4 0,03 0,13 0,13 1,54 0,04 0,14 44,4 2,09 9,61 0,47 0 0,25 0,02 
GEO-76-C3 4,34 1,72 1,04 44,64 0,05 0,11 0,17 1,57 0,05 0,24 44,1   0,45 0 0,25 0,02 
GEO-77-C3 5,03 1,93 1,08 43,99 0,05 0,1 0,15 1,45 0,04 0,17 44,1   0,44 0 0,24 0,03 
GEO-78-C3 4,31 1,7 0,99 44,95 0,06 0,1 0,17 1,42 0,04 0,22 44   0,4 0 0,24 0,02 
GEO-79-C3 4,65 1,94 0,96 45,18 0,08 0,1 0,2 1,4 0,04 0,23 43,6   0,36 0 0,23 0,03 
GEO-80-C3 5,77 2,57 1,07 43,75 0,08 0,11 0,26 1,39 0,05 0,22 42,8 1,61 8,65 0,4 0 0,23 0,02 
GEO-81-C3 7,48 3,36 1,18 42,45 0,1 0,1 0,34 1,54 0,04 0,24 41,8   0,37 0 0,22 0,02 
GEO-82-C3 9,04 4,23 1,25 41,41 0,12 0,09 0,51 1,55 0,05 0,25 40,3   0,36 40 0,21 0,02 
GEO-83-C3 9,79 4,59 1,41 40,12 0,13 0,1 0,52 1,63 0,03 0,28 39,8   0,36 20 0,2 0,02 
GEO-84-C3 9,8 4,69 1,36 39,32 0,13 0,11 0,55 1,67 0,05 0,38 40,2   0,37 0 0,2 0,02 
GEO-104-C3 3,27 1,09 1,43 45,17 0,03 0,1 0,11 1,26 0,07 0,15 45,6   1,33 40 0,19 0,02 
GEO-105-C3 1,92 0,66 1,05 48,03 0 0,11 0,07 1,34 0,05 0,11 44,6 3,56 9,67 1,06 0 0,2 0,02 
GEO-106-C3 1,39 0,49 0,75 49,89 0 0,1 0,04 1,52 0,04 0,09 44,3   0,8 0 0,21 0,01 
GEO-107-C3 1,14 0,4 0,52 49,62 0,03 0,09 0,03 1,56 0,04 0,07 44,4   0,71 0 0,21 0,01 
GEO-108-C3 1,2 0,43 0,45 49,78 0 0,09 0,03 1,52 0,04 0,06 44,5   0,61 30 0,21 0,01 
GEO-109-C3 1,24 0,44 0,44 49,62 0 0,08 0,03 1,45 0,04 0,06 44,6   0,6 0 0,21 0,01 
GEO-110-C3 1,24 0,43 0,53 49,72 0 0,08 0,04 1,42 0,04 0,08 44,4 2,32 8,3 0,65 0 0,2 0,01 
GEO-111-C3 1,27 0,44 1,33 50,55 0 0,08 0,04 1,41 0,04 0,09 42,7   1,32 0 0,2 0,01 
GEO-112-C3 1,3 0,45 3,13 47,1 0 0,07 0,03 1,32 0,04 0,07 39,2   2,8 0 0,19 0,01 
GEO-113-C3 1,54 0,46 1,62 51,11 0 0,06 0,03 1,28 0,04 0,07 41,9   1,68 0 0,2 0,01 
GEO-114-C3 1,32 0,41 1,07 48,6 0 0,06 0,04 1,25 0,05 0,08 43,3   1,28 0 0,21 0,01 
GEO-115-C3 1,29 0,38 0,71 48,16 0 0,06 0,02 1,17 0,05 0,04 44,7 2,56 9,2 0,92 0 0,2 0,01 
GEO-116-C3 1,33 0,39 0,53 48,93 0 0,06 0,03 1,14 0,05 0,06 45,3   0,77 0 0,19 0,01 
GEO-117-C3 1,4 0,43 0,44 48,69 0 0,06 0,03 1,09 0,05 0,06 45,8   0,67 0 0,19 0,01 
GEO-118-C3 1,55 0,49 0,35 48,15 0 0,05 0,03 1,03 0,06 0,05 46,4   0,69 0 0,18 0,01 
GEO-119-C3 1,86 0,61 0,36 46,87 0 0,05 0,04 1,07 0,06 0,08 47,3   0,66 30 0,18 0,01 







































GEO-121-C3 1,66 0,55 0,36 47,7 0 0,05 0,04 1,04 0,06 0,07 46,9   0,69 0 0,18 0,01 
GEO-122-C3 1,64 0,57 0,37 47,24 0 0,05 0,03 1,09 0,05 0,06 47,2   0,64 0 0,18 0,01 
GEO-133-C3 0,89 0,25 0,32 47,84 0 0,07 0,02 1,41 0,05 0,04 47,5   0,81 0 0,22 0,01 
GEO-134-C3 1,28 0,36 0,32 47,89 0 0,07 0,04 1,41 0,05 0,08 46,5   0,81 0 0,22 0,01 
GEO-135-C3 3,77 1,12 0,51 43,11 0,02 0,06 0,11 1,4 0,08 0,13 48 5,52 9,77 0,94 30 0,21 0,01 
GEO-153-C3 2,18 0,7 0,68 44,53 0,02 0,08 0,04 1,22 0,09 0,06 47,5   1,19 0 0,2 0,01 
GEO-154-C3 2,01 0,65 0,53 46,93 0 0,12 0,06 1,46 0,07 0,08 46   1,01 0 0,22 0,01 
GEO-155-C3 1,77 0,55 0,4 47,74 0 0,15 0,05 1,61 0,07 0,09 45,5 4,32 9,64 0,9 0 0,23 0,01 
GEO-168-C3 3,11 1 0,65 45,52 0,03 0,09 0,08 1,14 0,06 0,1 45,6   1 0 0,22 0,01 
GEO-169-C3 2,93 0,96 0,69 45,06 0,02 0,09 0,09 1,1 0,06 0,12 45,7   1,22 20 0,22 0,01 
GEO-170-C3 3,18 1,04 0,62 46,06 0,03 0,09 0,11 1,15 0,06 0,11 45,4 4,65 9,68 1,03 30 0,22 0,01 
GEO-171-C3 3,16 1,03 0,67 45,96 0,02 0,09 0,07 1,15 0,06 0,09 45,6   1,17 0 0,22 0,01 
GEO-172-C3 3,21 1,05 0,88 45,58 0,03 0,09 0,08 1,17 0,06 0,1 45,8   1,21 0 0,22 0,01 
GEO-173-C3 3,21 1,04 0,85 46,9 0,02 0,1 0,12 1,18 0,06 0,14 44,7   1,18 0 0,23 0,01 
GEO-174-C3 3,27 1,07 0,83 47,1 0,02 0,11 0,16 1,16 0,06 0,15 44,4   1,13 0 0,23 0,01 
GEO-175-C3 3,84 1,19 0,93 47,03 0,02 0,12 0,18 1,14 0,06 0,16 43,7 4,76 9,5 1,17 0 0,22 0,01 
GEO-176-C3 3,97 1,23 0,86 46,58 0,03 0,12 0,15 1,14 0,06 0,16 43,6   0,91 0 0,23 0,01 
GEO-177-C3 4,18 1,27 0,85 46,65 0,03 0,12 0,19 1,14 0,06 0,19 43,7   1,04 0 0,23 0,01 
GEO-178-C3 4,71 1,43 0,86 46,15 0,03 0,12 0,17 1,12 0,06 0,18 43,5   0,94 0 0,21 0,01 
GEO-179-C3 4,92 1,45 0,94 46,7 0,04 0,12 0,18 1,1 0,06 0,18 42,9   1,01 0 0,2 0,01 






































GEO-123-C3 1,38 0,49 0,32 47,12 1,23 0,05 0,02 0 0,04 0,04 0,18 0,01 47,3 20 0,69   
GEO-124-C3 1,79 0,63 0,61 45,02 1,24 0,06 0,03 0 0,04 0,04 0,18 0,01 48,4 0 1,04   
GEO-139-C3 3 0,74 0,47 47,42 1,5 0,08 0,05 0,01 0,09 0,04 0,24 0,01 44,7 40 0,77   
GEO-140-C3 1,67 0,41 0,29 48,95 1,52 0,05 0,02 0 0,09 0,03 0,25 0,01 45,2 0 0,67 2,77 8,75 
GEO-141-C3 1,04 0,25 0,23 50,19 1,54 0,05 0,02 0 0,09 0,03 0,26 0,01 45 0 0,67   
GEO-142-C3 0,96 0,28 0,26 48,77 1,42 0,08 0,03 0 0,09 0,04 0,25 0,01 45,9 0 0,79   
GEO-143-C3 0,67 0,21 0,31 49,21 1,27 0,06 0,02 0 0,14 0,05 0,26 0,01 45,9 0 0,91   
GEO-144-C3 0,47 0,12 0,25 49,17 1,24 0,05 0,02 0 0,17 0,05 0,26 0,01 45,4 0 0,83   







































GEO-146-C3 0,52 0,17 0,33 50,14 1,27 0,07 0,02 0 0,2 0,04 0,26 0,01 45,1 20 0,88   
GEO-147-C3 0,47 0,13 0,37 50,45 1,27 0,05 0,02 0 0,18 0,04 0,25 0,01 44,9 0 0,88   
GEO-148-C3 0,49 0,13 0,26 50,1 1,26 0,04 0,01 0 0,16 0,04 0,23 0,01 45,3 0 0,8   
GEO-149-C3 0,79 0,21 0,2 50,03 1,27 0,05 0,02 0 0,12 0,04 0,21 0,01 45,3 20 0,7   
GEO-150-C3 1,41 0,35 0,23 49,09 1,33 0,05 0,02 0 0,11 0,04 0,21 0,01 45,2 0 0,55 2,44 10,4 
GEO-151-C3 2,46 0,6 0,35 49,06 1,37 0,06 0,04 0 0,1 0,03 0,21 0,01 44,5 0 0,63   
GEO-152-C3 2,44 0,65 0,49 47,95 1,32 0,07 0,04 0 0,1 0,04 0,21 0,01 45,3 0 0,8   
GEO-160-C3 0,61 0,16 0,63 44,77 1,09 0,03 0,01 0 0,1 0,07 0,19 0,01 49,5 20 1,3 5,77 10,34 
GEO-161-C3 0,62 0,2 0,64 44,03 1,15 0,03 0,01 0 0,11 0,09 0,19 0,01 50,1 20 1,44   
GEO-166-C10 6,95 3,68 1,39 36,62 1,34 0,24 0,21 0,15 0,05 0,05 0,13 0,01 47,8 30 0,83 
GEO-167-C10 7,41 3,85 1,4 36,6 1,42 0,28 0,24 0,15 0,05 0,05 0,13 0,02 46,8 30 0,83 
GEO-175-C10 7,14 3,67 1,66 33,51 1,22 0,24 0,22 0,14 0,03 0,05 0,13 0,02 50,2 30 0,85 
GEO-176-C10 4,86 2,5 1,35 37,58 1,35 0,22 0,15 0,08 0,04 0,04 0,14 0,03 50,1 70 0,92 
GEO-177-C10 6,85 3,58 1,68 31,05 1,22 0,19 0,15 0,19 0,04 0,05 0,14 0,02 53,3 20 1,23 
GEO-178-C10 8,39 4,76 1,45 32,53 1,34 0,39 0,32 0,17 0,04 0,05 0,14 0,02 49 40 1,05 
GEO-179-C10 11,89 6,76 1,59 27,95 1,25 0,62 0,57 0,26 0,02 0,06 0,12 0,02 47,3 70 1,12 
GEO-180-C10 12,03 6,53 1,35 33,6 1,42 0,49 0,6 0,26 0,04 0,05 0,14 0,02 42,2 20 0,89 
 






















(%) S (%) Ba µg/g 
Cr 
µg/g Sr µg/g 
330-BEN 0,72 0,21 0,10 46,09 1,30 0,35 0,04 0,01 0,02 0,04 49,38 6,67 7,16  0,70 74,00 3,00 1264 
GEO-130-C8 0,39 0,13 0,112 51,8 1,851 0,175 0,038 0 0,002 0,017 42,68 1,875 10,915 0,17 0,59 47 2 2182 
 




















































2070-ALM 53,05 3,69 1,281 21,65 0,139 0,013 1,15 0,66 0,539 0,015 0,8 3,785 0,24 0,028 133 11 101 8 8 34 3 201 19 4 23 
2050-ALM 47,47 2,83 1,25 25,84 0,104 0,013 0,914 0,543 0,391 0,01 1,1 4,355 0,2 0,028 102 10 94 0 7 25 2 206 18 4 23 
2030-ALM 51,65 3,1 1,068 23,31 0,12 0,008 0,991 0,563 0,418 0,011 0,8 4,085 0,24 0,015 118 12 106 0 8 27 2 222 17 4 21 
2010-ALM 53,71 3,6 1,294 21,55 0,135 0,013 1,143 0,577 0,445 0,013 1,1 2,62 0,17 0,013 129 11 93 9 8 31 3 216 22 4 25 
1990-ALM 49,42 3,71 2,064 23,36 0,13 0,026 1,192 0,561 0,458 0,011 1,0 3,975 0,23 0,028 132 10 108 0 7 32 3 227 23 4 26 
1970-ALM 47,93 2,82 1,112 25,64 0,106 0,012 0,909 0,465 0,364 0,01 0,2 4,67 0,17 0,015 102 9 107 0 7 22 2 225 17 3 19 
1950-ALM 54,03 2,97 0,988 22,35 0,119 0,01 0,977 0,437 0,391 0,006 0,1 4,57 0,18 0,022 114 11 113 0 8 25 2 215 18 4 22 
1930-ALM 55,83 3,11 1,079 21,04 0,122 0,011 1,032 0,421 0,377 0,008 0,1 3,775 0,15 0,019 120 10 156 0 8 27 2 219 18 4 18 























































1890-ALM 48,04 3,05 0,865 25,26 0,128 0,009 0,92 0,525 0,404 0,005 0,2 5,16 0,14 0,011 111 12 79 0 8 27 2 272 19 5 26 
1870-ALM 51,02 2,99 0,854 23,77 0,129 0,009 0,944 0,515 0,35 0,003 0,2 4,435 0,11 0,076 115 12 113 0 8 27 2 297 18 4 20 
1850-ALM 48,52 3,09 0,831 25,11 0,138 0,008 0,939 0,481 0,404 0,004 0,1 5,16 0,11 0,009 111 13 83 8 8 25 2 250 18 4 29 
1830-ALM 47,07 2,85 0,781 26,09 0,127 0,008 0,871 0,473 0,377 0,003 0,2 5,37 0,12 0,036 107 13 73 11 8 24 2 293 18 4 36 
1810-ALM 37,93 2,16 0,604 31,95 0,086 0 0,737 0,372 0,297 0,004 0,1 6,585 0,11 0,015 88 7 67 0 5 0 2 289 13 2 22 
1790-ALM 43,89 2,76 0,78 27,82 0,114 0,009 0,844 0,521 0,391 0,004 0,1 5,795 0,12 0,011 100 10 85 0 7 21 2 303 17 3 25 
1770-ALM 54,87 3,37 0,815 21,37 0,119 0,007 1,063 0,402 0,485 0 0,1 4,21 0,1 0,016 125 12 96 0 8 29 2 240 18 4 28 
1750-ALM 55,06 3,07 0,786 21,71 0,106 0,006 1,001 0,369 0,458 0 0,1 4,13 0,09 0,016 121 10 141 0 7 26 2 239 16 3 25 
1730-ALM 49,22 2,79 0,716 25,41 0,093 0 0,98 0,395 0,458 0 0,1 5,21 0,12 0,016 114 8 91 0 6 25 2 276 15 3 27 
1710-ALM 45,52 2,69 0,828 27,18 0,104 0,008 0,886 0,438 0,404 0 0,2 5,595 0,16 0,016 100 8 97 0 6 22 2 377 16 3 24 
1690-ALM 42,32 2,26 0,805 29,34 0,108 0,01 0,739 0,47 0,337 0,003 0,2 5,965 0,23 0,017 88 10 72 31 7 0 2 402 18 3 42 
1670-ALM 42,18 2,28 0,814 29,34 0,109 0,011 0,711 0,47 0,337 0,004 0,2 6,02 0,23 0,044 88 10 85 38 7 21 2 386 17 3 52 
 


















































1170-ALM 49,74 4,67 1,893 21,4 0,239 0,02 1,362 1,161 0,324 0,032 4,605 0,115 0,09 0,025 153 19 116 0 11 49 3 332 26 5 23 
1150-ALM 68,52 2,06 0,762 14,628 0,155 0,007 0,765 0,563 0,256 0,006 3,115 0,105 0,08 0,012 83 12 178 0 7 24 1 160 10 3 12 
1130-ALM 69,57 2,2 0,663 13,967 0,125 0,007 0,89 0,476 0,27 0,003 3,085 0,065 0,06 0,009 94 12 157 0 7 27 1 142 10 3 11 
1110-ALM 68,53 2,42 0,654 14,483 0,146 0,005 0,961 0,486 0,256 0,003 3,445 0,075 0,05 0,008 106 14 154 0 8 29 2 135 12 3 12 
1090-ALM 65,46 2,61 0,704 15,758 0,152 0,007 1,031 0,61 0,283 0,008 3,13 0,1 0,05 0,013 104 12 142 0 8 30 2 144 12 3 12 
1070-ALM 69,11 2,32 0,619 14,285 0,16 0 0,917 0,411 0,256 0,003 2,605 0,065 0,04 0,012 97 17 154 0 9 27 1 128 11 3 11 
1050-ALM 65,72 2,59 0,68 15,63 0,169 0,007 1,022 0,617 0,283 0,008 3,44 0,04 0,05 0,012 104 15 120 0 9 30 2 144 12 4 11 
1030-ALM 68,17 2,44 0,619 14,602 0,15 0 0,996 0,482 0,27 0,008 3,115 0,065 0,05 0,16 104 14 135 0 8 29 2 138 11 3 13 
1010-ALM 64,47 1,87 0,637 16,873 0,088 0,005 0,736 0,846 0,243 0,007 3,63 0,1 0,11 0,009 92 9 145 12 6 22 1 162 10 3 15 
990-ALM 64,6 2,14 0,682 16,348 0,129 0,007 0,833 1,005 0,242 0,007 3,535 0,155 0,11 0,011 97 11 163 0 7 25 1 157 10 3 13 
970-ALM 67,62 1,92 0,586 15,043 0,113 0,005 0,752 0,847 0,216 0,003 3,245 0,125 0,09 0,012 91 9 149 0 6 23 1 142 10 3 14 
950-ALM 73,5 1,54 0,589 12,512 0,088 0 0,604 0,498 0,229 0 2,7 0,09 0,1 0,011 85 10 191 0 6 0 1 120 9 2 14 
930-ALM 72,76 1,52 0,553 12,878 0,109 0 0,567 0,544 0,202 0 2,75 0,12 0,09 0,015 75 10 145 0 5 0 1 119 9 2 11 
910-ALM 72,06 1,69 0,563 13,065 0,122 0 0,636 0,608 0,229 0,003 2,85 0,1 0,09 0,018 83 9 135 0 6 0 1 123 9 2 14 
890-ALM 72,6 1,54 0,516 12,978 0,103 0 0,599 0,534 0,216 0,002 2,77 0,09 0,08 0,008 82 9 142 0 6 0 1 123 8 2 12 
870-ALM 73,98 1,5 0,515 12,332 0,095 0 0,594 0,462 0,202 0 2,66 0,1 0,08 0,011 76 8 145 0 0 0 1 112 8 2 11 
850-ALM 68,66 1,66 0,65 14,912 0,118 0 0,604 0,603 0,202 0,002 3,155 0,115 0,14 0,015 79 9 128 0 6 0 1 160 9 2 16 





















































810-ALM 74,71 1,54 0,56 11,914 0,109 0 0,596 0,477 0,189 0 2,58 0,08 0,08 0,009 78 10 182 0 6 0 1 113 9 3 0 
790-ALM 74,34 1,57 0,519 11,892 0,095 0 0,634 0,686 0,201 0 2,62 0,08 0,06 0,009 82 8 187 0 6 0 1 110 8 2 0 
770-ALM 74,45 1,57 0,52 11,908 0,096 0,02 0,635 0,687 0,189 0 2,575 0,115 0,06 0,009 84 9 180 0 6 0 1 113 8 2 0 
750-ALM 57,34 1,89 0,907 20,734 0,104 0 0,611 0,868 0,229 0,009 4,165 0,375 0,31 0,018 94 10 117 0 7 20 2 288 12 3 16 
730-ALM 55,09 1,91 0,919 21,941 0,093 0,005 0,614 0,891 0,216 0,011 4,46 0,3 0,27 0,016 92 9 110 0 7 20 2 280 12 3 15 
710-ALM 61,61 1,76 0,9 18,784 0,093 0,005 0,568 0,708 0,229 0,009 3,85 0,27 0,31 0,011 89 9 116 0 6 0 1 210 10 3 13 
690-ALM 60,54 1,98 1,009 19,092 0,097 0,006 0,661 0,744 0,283 0,013 3,835 0,275 0,33 0,014 107 11 119 0 7 21 1 242 11 3 15 
670-ALM 59,48 1,44 0,766 20,336 0,081 0 0,456 0,631 0,216 0,006 4,115 0,235 0,26 0,011 84 9 123 0 6 0 1 208 10 3 12 
1210-BEN 35,64 1,33 0,705 33,56 0,062 0,029 0,352 0,475 0,162 0,027 0,28 6,73 0,12 0 33,3 35,8 39 0 10 11,2 32 197,8 9 4,7 7,1 
1190-BEN 49,13 1,22 0,333 26,88 0,048 0 0,291 0,185 0,148 0 0,31 5,22 0,13 0 38,6 25,2 39 2,1 8,6 11 26 157,7 7 3,8 5,4 
1170-BEN 33,56 2,53 0,787 33,46 0,111 0,057 0,763 0,656 0,283 0 0,31 6,96 0,21 0 92,2 38,2 40 17,9 11 28,2 34 246,6 22 7,8 15,2 
1150-BEN 54,64 1,45 0,404 23,43 0,077 0 0,364 0,245 0,202 0 0,04 4,985 0,15 0 42,5 22,5 55 5,1 10,9 12,8 21 150 10 5,2 7,2 
1100-BEN 40,94 2,88 0,796 29,33 0,106 0 0,867 0,6 0,324 0 0,04 6,365 0,14 0 106,7 35,9 46 3,2 13,4 31,7 29 208 17 7,6 13,5 
1050-BEN 51,43 3,25 0,888 23,29 0,133 0 0,993 0,552 0,377 0 0,07 4,945 0,02 0 323,5 34,4 51 3,6 16,1 34,8 26 216,6 19 8,5 15,3 
950-BEN 48,96 3,99 1,076 23,60 0,155 0,028 1,076 0,709 0,418 0 0,07 5,095 0,1 0 114,1 33,7 79 0 15,7 32,3 29 208,6 19 8,2 13,9 
925-BEN 42,33 3,03 0,83 28,46 0,113 0 0,917 0,626 0,35 0 0,06 6,06 0,09 0 117,1 36,7 50 0,6 12,7 32,5 27 212,9 20 8,3 13,7 
850-BEN 53,82 3,82 1,088 21,02 0,151 0 1,151 0,787 0,445 0 0,06 4,55 0,06 0 146 39,6 49 3,7 10,3 40,5 23 228,3 22 9,9 24,5 
750-BEN 52,49 3,79 1,116 21,67 0,152 0 1,105 0,811 0,431 0 0,15 4,64 0,1 0 133,5 32,4 57 3,2 9,4 39,8 21 232,8 23 10 16,2 
700-BEN 41,3 2,46 0,792 29,46 0,101 0,027 0,626 0,786 0,31 0 0,15 6,205 0,06 0 78,5 36,3 62 0 8,6 23,2 30 257 17 8,3 12,7 
650-BEN 58,22 3,33 0,9 19,26 0,118 0 1,035 0,519 0,404 0 0,08 4,125 0,11 0 133,4 27,1 48 0 13 35,7 20 217,9 18 7,6 17,5 
600-BEN 47,73 3,04 0,727 25,13 0,122 0,022 0,864 0,647 0,391 0 0,08 5,265 0,1 0 117,3 33,5 52 2 12,9 31,2 24 299,5 17 8,4 11,8 
550-BEN 54,48 3,07 0,849 21,59 0,113 0 0,899 0,555 0,35 0 0,07 4,655 0,07 0 115,2 28,8 51 1,5 8,1 31,4 19 254 17 7,7 11,2 
 






























550-ALM 26,11 3,32 1,21 36,75 0,169 0 0,927 1,021 0,243 0,022 7,105 0,715 0,59 0,013 
530-ALM 32,1 6,31 2,215 30,03 0,335 0,018 1,595 1,261 0,31 0,045 5,455 0,895 0,8 0,032 
490-ALM 14,84 3,08 1,235 46,84 0,152 0 0,781 1,122 0,189 0,023 7,43 0,6 0,65 0,015 
470-ALM 29,88 3,82 1,217 34,13 0,202 0 1,073 1,013 0,229 0,025 6,695 0,535 0,5 0,033 
450-ALM 27,98 4,63 1,585 34,30 0,241 0,008 1,213 1,095 0,229 0,033 6,545 0,665 0,67 0,029 
430-ALM 34,27 4,82 1,47 29,45 0,245 0,007 1,316 1,04 0,256 0,026 5,795 0,465 0,52 0,027 
410-ALM 35,01 3,75 1,201 31,31 0,191 0 1,146 0,972 0,256 0,021 6,055 0,565 0,52 0,028 




370-ALM 54,73 3,11 1,017 20,47 0,191 0 1,137 0,79 0,256 0,025 3,925 1,045 0,39 0,041 
330-ALM 50,75 4,11 1,821 19,36 0,239 0,018 1,243 1,502 0,297 0,03 3,26 2,97 0,87 0,113 
320-ALM 35,45 5,79 2,643 19,67 0,306 0,02 1,614 1,54 0,324 0,049 2,365 6,105 1,4 0,027 
310-ALM 46,16 3,66 1,738 20,91 0,187 0,01 1,184 1,432 0,337 0,028 3,535 4,105 0,86 0,156 
300-ALM 40,16 2,55 1,363 21,31 0,1 0 0,956 1,157 0,324 0,03 3,185 7,065 0,96 0,18 
290-ALM 54,6 2,39 0,931 20,94 0,083 0 1,068 0,87 0,283 0,012 4,19 1,01 0,28 0,19 
270-ALM 58,17 2,38 0,83 19,61 0,086 0 1,125 0,77 0,27 0,014 3,92 0,53 0,23 0,177 
250-ALM 54,29 2,21 0,846 21,27 0,09 0 1,001 0,886 0,27 0,012 3,485 1,225 0,27 0,078 
230-ALM 42,27 2,12 1,023 24,25 0,09 0 0,869 1,227 0,283 0,017 3,86 4,95 0,79 0,261 
220-ALM 50,85 1,9 0,766 22,97 0,094 0 0,786 1,156 0,283 0,007 3,415 2,455 0,39 0,098 
210-ALM 51,33 1,46 0,719 23,28 0,075 0 0,622 1,058 0,283 0,005 4,395 1,145 0,29 0,062 































550-ALM 139 165 116 14 3 50 8 20 31 3 738 18 4 24 
530-ALM 223 239 162 24 6 54 13 30 56 5 689 34 7 38 
490-ALM 144 187 131 16 3 26 9 20 34 3 844 20 4 27 
470-ALM 141 176 132 15 2 36 9 21 35 3 762 20 5 25 
450-ALM 167 201 533 19 4 41 11 24 41 4 861 26 5 29 
430-ALM 166 188 145 19 4 47 11 26 44 4 629 27 6 31 
410-ALM 167 181 119 19 3 57 11 19 39 3 644 20 5 26 
390-ALM 133 118 101 12 0 62 8 12 29 2 616 10 4 16 
370-ALM 118 168 94 17 2 143 10 15 31 2 304 16 4 21 
330-ALM 207 189 109 17 3 179 10 23 40 3 282 27 5 27 
320-ALM 223 280 142 22 5 195 13 30 59 5 366 43 8 44 
310-ALM 165 206 113 14 4 288 9 21 39 3 451 30 5 35 
300-ALM 102 177 88 7 3 306 5 14 24 2 578 21 2 25 
290-ALM 121 138 103 8 2 267 6 15 31 2 350 12 3 16 
270-ALM 115 131 110 10 0 274 6 12 35 1 279 11 3 14 
250-ALM 115 129 100 8 0 279 5 12 30 1 435 12 3 13 
230-ALM 108 144 95 8 4 312 5 11 24 2 699 16 2 17 
220-ALM 113 116 88 6 0 242 5 10 24 1 669 12 2 13 
210-ALM 105 105 83 8 0 320 0 10 0 1 823 11 2 13 



































1650-ALM 5,00 0,94 0,44 51,31 0,03 0,01 0,23 0,88 0,22 0 10,36 0,31 0 0,03 
1630-ALM 25,08 7,02 1,71 32,99 0,29 0,03 1,76 1,42 0,39 0,02 6,49 0,23 0 0,02 
1610-ALM 10,52 1,61 0,62 46,94 0,06 0 0,41 0,92 0,20 0 9,22 0,33 0 0,03 
1590-ALM 26,14 8,16 1,96 30,78 0,33 0,03 2,04 1,66 0,39 0,02 6,55 0,15 0 0,04 
1570-ALM 24,80 6,80 1,64 33,18 0,28 0,02 1,70 1,35 0,40 0,01 6,96 0,23 0 0,04 
1550-ALM 25,41 6,87 1,59 32,94 0,28 0,03 1,72 1,35 0,36 0,02 6,94 0,17 0 0,04 
1530-ALM 16,25 4,09 1,07 41,23 0,17 0,03 1,07 1,24 0,28 0,01 8,47 0,18 0 0,03 
1510-ALM 25,57 6,52 1,67 33,79 0,26 0,02 1,67 1,29 0,34 0,02 6,88 0,25 0 0,03 
1490-ALM 31,41 13,40 3,87 21,03 0,53 0,03 3,47 2,60 0,42 0,02 3,37 0,59 1 0,04 
1470-ALM 15,36 5,78 3,23 38,35 0,22 0,05 1,43 1,25 0,27 0,02 7,14 0,84 2 0,06 
1450-ALM 19,14 7,93 3,80 33,20 0,29 0,04 1,99 1,66 0,36 0,03 5,98 1,09 2 0,03 
1430-ALM 24,57 6,59 1,58 33,69 0,28 0,03 1,71 1,35 0,39 0,02 6,95 0,13 0 0,03 
1410-ALM 32,41 5,76 1,63 30,21 0,28 0,02 1,54 1,39 0,40 0,03 5,81 0,65 0 0,04 
1390-ALM 17,00 5,55 2,64 37,79 0,21 0,04 1,33 1,26 0,30 0,02 6,96 0,88 1 0,02 
1370-ALM 25,44 5,86 2,07 33,74 0,27 0,02 1,39 1,53 0,38 0,04 6,23 0,98 1 0,04 
1350-ALM 23,91 5,30 1,98 35,07 0,25 0,02 1,30 1,60 0,36 0,04 5,59 1,11 1 0,05 
1330-ALM 28,18 7,11 2,37 30,85 0,32 0,02 1,65 1,61 0,39 0,04 5,71 0,94 1 0,05 
1310-ALM 24,13 6,34 2,24 34,29 0,27 0,03 1,43 1,40 0,35 0,03 6,41 0,71 1 0,04 
1290-ALM 23,10 5,58 1,97 35,23 0,25 0,02 1,30 1,39 0,35 0,03 6,87 0,70 1 0,04 
1270-ALM 25,07 6,12 2,38 30,75 0,29 0,03 1,60 1,69 0,46 0,04 5,66 2,00 1 0,09 
1250-ALM 25,32 8,33 3,12 26,29 0,34 0,05 2,19 2,32 0,46 0,05 4,68 2,88 1 0,13 
1230-ALM 25,16 8,62 3,19 28,87 0,35 0,05 2,21 2,46 0,46 0,06 3,99 2,41 1 0,11 
1210-ALM 24,18 7,22 2,75 30,88 0,29 0,04 1,88 2,14 0,46 0,04 5,35 2,15 1 0,10 
1190-ALM 15,19 5,46 2,08 34,52 0,18 0,03 1,45 1,99 0,40 0,03 6,88 2,87 1 0,18 
480-BEN 19,88 3,32 1,17 39,52 0,14 0,03 0,71 1,29 0,05 0,20 7,59 0,40 0 0,06 





























1650-ALM 72,00 0,00 15,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 2,00 751,00 10,00 0,00 20,00 
1630-ALM 197,00 18,00 42,00 9,00 11,00 0,00 14,00 61,00 6,00 684,00 43,00 6,00 42,00 
1610-ALM 103,00 0,00 25,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 2,00 730,00 14,00 1,00 19,00 































1570-ALM 200,00 26,00 45,00 8,00 14,00 0,00 14,00 64,00 6,00 867,00 45,00 7,00 40,00 
1550-ALM 203,00 25,00 53,00 8,00 14,00 0,00 14,00 65,00 6,00 615,00 45,00 7,00 39,00 
1530-ALM 101,00 15,00 26,00 0,00 9,00 0,00 11,00 39,00 4,00 718,00 31,00 4,00 31,00 
1510-ALM 197,00 21,00 54,00 0,00 12,00 0,00 15,00 63,00 6,00 549,00 40,00 7,00 32,00 
1490-ALM 388,00 39,00 70,00 12,00 21,00 2,00 26,00 136,00 12,00 378,00 85,00 10,00 43,00 
1470-ALM 191,00 16,00 31,00 0,00 10,00 8,00 14,00 52,00 5,00 616,00 36,00 4,00 25,00 
1450-ALM 240,00 20,00 39,00 9,00 11,00 5,00 19,00 74,00 7,00 521,00 49,00 6,00 30,00 
1430-ALM 191,00 19,00 38,00 9,00 12,00 0,00 13,00 72,00 6,00 637,00 42,00 5,00 35,00 
1410-ALM 143,00 20,00 45,00 9,00 11,00 0,00 13,00 63,00 5,00 488,00 33,00 6,00 33,00 
1390-ALM 176,00 15,00 29,00 0,00 9,00 3,00 12,00 55,00 4,00 599,00 33,00 4,00 27,00 
1370-ALM 158,00 21,00 32,00 0,00 11,00 0,00 11,00 58,00 5,00 824,00 30,00 5,00 30,00 
1350-ALM 133,00 18,00 31,00 0,00 11,00 0,00 11,00 51,00 4,00 929,00 27,00 5,00 29,00 
1330-ALM 183,00 24,00 36,00 0,00 13,00 0,00 12,00 74,00 6,00 731,00 37,00 7,00 34,00 
1310-ALM 199,00 19,00 33,00 0,00 11,00 0,00 11,00 65,00 5,00 657,00 36,00 5,00 31,00 
1290-ALM 169,00 18,00 28,00 0,00 10,00 0,00 10,00 57,00 5,00 731,00 30,00 5,00 31,00 
1270-ALM 141,00 20,00 39,00 0,00 11,00 2,00 12,00 62,00 5,00 1000,00 32,00 6,00 33,00 
1250-ALM 187,00 23,00 46,00 11,00 13,00 3,00 18,00 83,00 6,00 867,00 45,00 7,00 48,00 
1230-ALM 181,00 23,00 42,00 10,00 13,00 3,00 16,00 76,00 6,00 802,00 43,00 7,00 39,00 
1210-ALM 143,00 20,00 34,00 0,00 11,00 5,00 14,00 65,00 5,00 780,00 35,00 6,00 35,00 
1190-ALM 117,00 14,00 29,00 0,00 9,00 3,00 19,00 48,00 4,00 1000,00 31,00 4,00 29,00 
480-BEN 155,90 46,80 44,00 2,70 11,90 1,20 7,90 28,40 41,00 982,60 27,00 7,80 13,50 
460-BEN 215,10 51,60 39,00 0,20 5,50 1,40 8,20 29,10 46,00 1200,00 24,00 9,10 14,10 
 
 


































GEO-40-C10 52,6 11,35 4,32 10,61 1,23 0,28 2,43 0,01 0,65 0,06 0,12 0,02 0,04 14,95 100 0,05 
GEO-41-C10 56,93 12,1 4,67 7,5 1,18 0,27 2,57 0 0,66 0,06 0,11 0,02 0,05 12,6 80 0,04 
GEO-42-C10 59,46 12,66 4,88 5,02 1,14 0,3 2,66 0,01 0,72 0,06 0,08 0,02 0,04 11,2 50 0,08 
GEO-43-C10 60,69 13,17 5,05 3,86 1,15 0,37 2,75 0 0,74 0,06 0,08 0,02 0,04 10,15 70 0,05 
GEO-44-C10 57,07 11,72 4,54 7,75 1,19 0,31 2,51 0,01 0,67 0,07 0,11 0,02 0,03 12,75 60 0,06 
GEO-45-C10 59,72 12,5 4,89 4,9 1,18 0,31 2,61 0,01 0,74 0,08 0,07 0,02 0,04 11,25 70 0,08 





































GEO-47-C10 54,01 12,19 4,59 8,61 1,35 0,27 2,58 0,01 0,65 0,07 0,14 0,02 0,04 13,75 70 0,07 
GEO-48-C10 50,12 11,2 4,23 11,87 1,29 0,28 2,43 0,01 0,62 0,06 0,16 0,02 0,04 16,05 70 0,08 
GEO-49-C10 47,53 10,6 3,94 14,01 1,4 0,35 2,29 0,01 0,58 0,06 0,14 0,02 0,04 17,4 80 0,1 
GEO-50-C10 52,7 11,73 4,44 10,23 1,39 0,24 2,51 0,01 0,65 0,07 0,14 0,02 0,04 14,85 80 0,08 
GEO-51-C10 52,88 11,94 4,44 9,32 1,36 0,34 2,49 0,01 0,7 0,06 0,14 0,02 0,03 14,4 80 0,06 
GEO-52-C10 51,94 11,77 4,42 10,28 1,3 0,25 2,47 0,02 0,67 0,07 0,14 0,02 0,03 15,25 60 0,04 
GEO-53-C10 52,58 12,02 4,59 9,65 1,31 0,36 2,46 0,01 0,65 0,07 0,12 0,02 0,04 14,3 70 0,07 
GEO-54-C10 52,74 11,7 4,66 10,32 1,08 0,28 2,29 0,01 0,64 0,06 0,11 0,02 0,04 14,5 100 0,05 
GEO-55-C10 55,18 12,32 4,74 7,84 1,27 0,31 2,55 0,01 0,68 0,07 0,13 0,02 0,04 13,1 100 0,13 
GEO-56-C10 51,54 11,45 4,41 11,15 1,35 0,32 2,46 0,01 0,62 0,06 0,13 0,02 0,04 15,5 80 0,04 
GEO-57-C10 54,05 12,15 4,5 8,87 1,34 0,33 2,58 0,01 0,68 0,07 0,12 0,02 0,04 14,05 90 0,08 
GEO-58-C10 52,02 11,54 4,36 10,48 1,46 0,31 2,47 0,01 0,62 0,06 0,12 0,02 0,04 15,3 70 0,08 
GEO-59-C10 52,64 11,56 4,33 10,33 1,37 0,28 2,49 0 0,65 0,06 0,13 0,02 0,04 14,95 60 0,08 
GEO-60-C10 52,84 11,35 4,24 10,36 1,37 0,29 2,43 0,01 0,63 0,06 0,14 0,02 0,04 14,95 80 0,08 
GEO-61-C10 53,55 11,65 4,38 9,69 1,3 0,28 2,52 0 0,66 0,06 0,15 0,02 0,04 14,45 70 0,09 
GEO-62-C10 52,93 11,76 4,51 9,87 1,27 0,35 2,5 0,01 0,67 0,06 0,11 0,02 0,05 14,45 80 0,15 
GEO-63-C10 54,93 12,27 4,63 8,19 1,26 0,31 2,54 0 0,7 0,06 0,11 0,02 0,04 13,45 60 0,06 
GEO-64-C10 52,85 12,06 4,65 9,94 1,22 0,31 2,45 0,01 0,66 0,06 0,12 0,02 0,03 14,5 90 0,07 
GEO-65-C10 52,71 11,76 4,51 10,2 1,24 0,3 2,43 0 0,63 0,06 0,13 0,02 0,04 14,75 70 0,07 
GEO-66-C10 51,99 11,88 4,66 9,75 1,46 0,24 2,56 0,01 0,66 0,07 0,14 0,02 0,04 14,85 60 0,06 
GEO-67-C10 52,99 12,17 4,59 8,97 1,39 0,32 2,62 0,01 0,66 0,07 0,14 0,02 0,04 14,25 30 0,05 
GEO-68-C10 49,36 11,77 4,34 11,77 1,32 0,26 2,51 0 0,63 0,07 0,13 0,02 0,04 16,2 60 0,09 
GEO-69-C10 52,94 12,22 4,55 9,35 1,39 0,28 2,65 0 0,65 0,07 0,13 0,01 0,05 14,65 90 0,06 
GEO-70-C10 55,88 11,81 4,63 8,2 1,3 0,31 2,53 0,03 0,71 0,07 0,12 0,02 0,04 13,25 60 0,12 
GEO-71-C10 50,8 11,39 4,16 11,16 1,31 0,29 2,4 0,01 0,68 0,06 0,13 0,03 0,04 15,75 80 0,05 
GEO-72-C10 42,61 9,93 3,65 18,11 1,19 0,22 2,13 0,01 0,56 0,06 0,11 0,02 0,03 20,3 20 0,05 
GEO-73-C10 52,09 11,71 4,39 10,37 1,38 0,31 2,54 0 0,64 0,06 0,13 0,02 0,03 15,3 50 0,09 
GEO-74-C10 54,23 12,19 4,66 8,7 1,38 0,27 2,52 0,01 0,67 0,08 0,13 0,02 0,04 13,95 50 0,07 
GEO-75-C10 55,58 12,61 4,67 7,63 1,36 0,32 2,62 0 0,73 0,07 0,12 0,02 0,04 13,2 60 0,06 
GEO-76-C10 55,73 12,84 4,9 7,28 1,28 0,28 2,64 0,01 0,72 0,08 0,12 0,02 0,05 12,8 50 0,09 
GEO-77-C10 52,98 11,75 4,41 9,85 1,13 0,29 2,45 0,01 0,72 0,06 0,09 0,02 0,03 14,4 50 0,1 
GEO-78-C10 57,42 12,51 4,79 6,43 1,27 0,3 2,59 0,01 0,71 0,07 0,11 0,02 0,04 12,05 40 0,07 
GEO-79-C10 53,27 11,97 4,48 9,29 1,34 0,34 2,58 0,01 0,7 0,06 0,13 0,02 0,05 14,5 40 0,18 





































GEO-81-C10 55,31 12,52 4,8 7,34 1,38 0,37 2,62 0,01 0,69 0,08 0,13 0,02 0,04 13,05 70 0,06 
GEO-82-C10 57,01 13,23 5,07 5,95 1,4 0,35 2,74 0,01 0,75 0,08 0,11 0,02 0,04 12,15 60 0,08 
GEO-83-C10 55,91 12,69 4,9 6,76 1,33 0,42 2,69 0,01 0,74 0,07 0,12 0,02 0,05 12,65 30 0,07 
GEO-84-C10 55,19 12,31 4,79 7,7 1,35 0,31 2,62 0,01 0,69 0,07 0,12 0,02 0,04 13,2 60 0,07 
GEO-85-C10 52,97 11,91 4,55 9,53 1,34 0,3 2,51 0,01 0,66 0,06 0,13 0,02 0,04 14,5 60 0,09 
GEO-86-C10 52,69 11,76 4,31 10,08 1,36 0,29 2,42 0,01 0,7 0,06 0,15 0,03 0,05 15,05 70 0,1 
GEO-87-C10 53,04 11,71 4,37 9,58 1,36 0,36 2,42 0,01 0,65 0,06 0,13 0,02 0,04 14,7 70 0,09 
GEO-88-C10 48,19 12,73 3,82 11,89 1,36 0,28 2,24 0,01 0,56 0,05 0,14 0,02 0,03 16,85 70 0,05 
GEO-89-C10 50,02 11,38 4,18 11,82 1,43 0,32 2,25 0,01 0,65 0,06 0,14 0,03 0,04 16,6 40 0,11 
GEO-90-C10 52,57 11,72 4,39 9,65 1,35 0,28 2,46 0,01 0,64 0,06 0,14 0,02 0,03 14,85 50 0,11 
GEO-91-C10 56,51 13,12 5,04 6,39 1,36 0,32 2,76 0,01 0,75 0,08 0,11 0,02 0,04 12,4 80 0,09 
GEO-92-C10 47,09 11,31 4,16 14 1,31 0,31 2,38 0 0,62 0,07 0,12 0,02 0,03 17,55 40 0,05 
GEO-93-C10 56,9 13,34 5,25 5,67 1,28 0,32 2,75 0,01 0,76 0,08 0,09 0,02 0,06 11,8 50 0,09 
GEO-94-C10 55,89 12,86 4,84 6,69 1,39 0,43 2,71 0 0,76 0,08 0,1 0,02 0,03 12,6 60 0,09 
GEO-95-C10 51,61 11,64 4,37 10,64 1,45 0,36 2,5 0,01 0,67 0,07 0,12 0,02 0,03 15,3 40 0,12 
GEO-96-C10 55,05 12,82 4,89 7,16 1,28 0,39 2,71 0,01 0,75 0,07 0,12 0,02 0,05 12,95 70 0,05 
GEO-97-C10 52,97 12,09 4,66 9 1,35 0,36 2,57 0,01 0,66 0,06 0,14 0,02 0,04 14,05 20 0,15 
GEO-98-C10 55,03 12,83 4,86 7,13 1,32 0,39 2,67 0,01 0,77 0,07 0,11 0,02 0,04 12,85 40 0,05 
GEO-99-C10 54,15 12,1 4,57 8,77 1,33 0,38 2,49 0,01 0,7 0,06 0,12 0,02 0,04 14 20 0,07 
GEO-100-C10 51,35 11,64 4,39 11,45 1,2 0,36 2,23 0 0,64 0,06 0,1 0,02 0,04 15,55 40 0,07 
GEO-101-C10 45,13 9,37 3,57 16,8 0,98 0,32 1,84 0,01 0,58 0,05 0,09 0,02 0,04 19,65 0 0,08 
GEO-102-C10 41,88 8,64 3,27 19,67 0,89 0,33 1,61 0,01 0,49 0,05 0,07 0,01 0,03 21,6 30 0,04 
GEO-103-C10 41,25 8,79 3,3 20,4 0,9 0,28 1,66 0,01 0,5 0,05 0,07 0,01 0,02 21,7 30 0,07 
GEO-104-C10 44,59 9,24 3,49 17,42 1,04 0,34 1,71 0 0,53 0,05 0,09 0,01 0,02 19,95 20 0,06 
GEO-105-C10 49,03 9,98 3,93 13,68 1,1 0,35 1,93 0,01 0,57 0,06 0,11 0,01 0,04 17,35 20 0,07 
GEO-106-C10 50,73 9,53 3,67 14,05 0,98 0,31 1,83 0,01 0,57 0,06 0,09 0,01 0,04 18,05 30 0,07 
GEO-107-C10 38,54 8,1 3,08 22,71 0,81 0,26 1,63 0,01 0,49 0,05 0,08 0,01 0,04 22,6 0 0,09 
GEO-108-C10 46,38 9,47 3,63 16,15 0,98 0,34 1,93 0,01 0,54 0,05 0,08 0,01 0,02 18,85 30 0,04 
GEO-109-C10 49,24 9,91 3,9 14,27 0,98 0,34 1,99 0,01 0,57 0,06 0,08 0,01 0,03 17,5 20 0,07 
GEO-110-C10 45,85 9,68 3,72 16,63 0,95 0,28 1,92 0 0,57 0,06 0,08 0,02 0,03 19,05 30 0,05 
GEO-111-C10 50,04 11,04 4,22 12,76 1,16 0,35 2,1 0,01 0,61 0,05 0,11 0,02 0,05 16,4 90 0,04 
GEO-112-C10 53,11 11,98 4,41 9,45 1,3 0,4 2,47 0,01 0,71 0,06 0,13 0,02 0,04 14,45 90 0,07 
GEO-113-C10 50,53 11,13 4,26 11,85 1,31 0,34 2,34 0,01 0,61 0,06 0,13 0,02 0,04 15,9 70 0,12 





































GEO-115-C10 55,42 12,21 4,7 8,05 1,31 0,42 2,65 0,01 0,71 0,07 0,11 0,02 0,03 13,15 90 0,1 
GEO-116-C10 56,1 12,48 4,8 7,42 1,34 0,35 2,69 0 0,73 0,06 0,1 0,02 0,05 12,6 90 0,17 















































150-BEN 37,21 12,21 4,002 11,256 0,512 0,032 2,582 1,492 0,14 0,377 29,44 8,6 1,24 9,84 0,3 0,66 21.2 297.7 0.6 115.9 69.4 68 
130-BEN 55,25 11,8 4,63 10,254 0,624 0,061 2,589 1,272 0,105 0,256 13,16 0,7 2,09 2,79 0  18.2 317.1 1.3 17.9 66.8 97 
100-BEN 55,23 11,69 4,607 10,225 0,613 0,061 2,599 1,282 0,106 0,243 13,35 0,59 2,17 2,76 0 0 16.7 316.8 0.8 14.1 70.6 116 
70-BEN 56,3 12,08 4,67 9,227 0,64 0,063 2,664 1,307 0,109 0,27 12,67 0,645 1,965 2,61 0 0 18.9 331.6 0 12.3 69.2 84 

























































150-BEN 15.1 13.3 16.2 2.2 12.6 28.5 0.8 9.6 28.4 24.3 34.8 112.1 2.3 20 2.2 6.9 7 375 0.8 10.1 1.1 81 4.7 20.1 51.9 0 6.3 
130-BEN 6.2 15.1 16 5.3 11 31.5 0.5 12.1 30.6 25 54.1 110.8 3.1 18 0.6 9.6 9.6 181.3 0.9 12.1 0.1 82 3.8 25.2 62.4 214.3 3.7 
100-BEN 6.3 16 15.8 7.8 8.6 37 0.6 11.7 28.4 27 47.4 109.8 0.4 19 0.1 10.1 4.9 177.9 1.9 10.8 1 83 4.8 24.8 62 219 3.5 
70-BEN 3.6 16.2 15.9 7 11.7 34.1 0.7 12.3 29.6 27.3 42.3 113.8 4.6 18 0.4 6.1 6.6 180 0 11.9 1.9 87 4.5 26.2 64.1 222.1 3.2 
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